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Zusammenfassung
Im Rahmen dieser Arbeit ist ein mikrophysikalisches Modell des stratosphärischen Ae-
rosols für das dreidimensionale Zirkulationsmodell ECHAM entwickelt worden.
Eine Grundlage des stratosphärischen mikrophysikalischen Modells ist die weitgehend
explizite Beschreibung der wesentlichen Parameter des binären Systems in Abhängigkeit
von Temperatur und Partialdrücken. In dem Modell selbst werden homogene Nukleation,
Kondensation von HzO und H2SOa, Koagulation und Sedimentation berücksichtigt.
Für eine Boxversion des mikrophysikalischen Modells sind Sensitivitätsstudien durch-
geführt worden. Sie zeigen eine gute Ûbereinstimmung der berechneten Hintergrund-
aerosol-Gleichgewichtsverteilung mit den beobachteten Werten. Das mikrophysikalische
Boxmodell ist desweiteren in der Lage, das zeitliche Verhalten des stratosphärischen
Aerosols nach einer vulkanischen Störung in guter Näherung zu Beobachtungswerten
zu simulieren. Es zeigt sich dabei, daß unabhängig von der St¿irke der Störung der
Hintergrundwert nach vier bis fünf Jahren wieder erreicht wird. Sensitivitätsstudien
in Abhängigkeit von den Eingabedaten zeigen, daß bei einer Temperatur- und einer
HzO-Änderung ein anderes Muster in den simulierten Aerosolgrößenverteilungen her-
vorgerufen wird als bei einer Änderung der SOz-Konzentration.
Für die globale Modellierung ist das mikrophysikalische Modell um ein einfaches Mo-
dul für die stratosphärische Schwefelchemie erweitert worden. Darüber hinaus ist das
mikrophysikalische Modell mit einem troposphärischen Schwefelkreislauf gekoppelt wor-
den, wodurch für das stratosphärische Aerosol global und jahreszeitlich verschiedene tro-
posphärische SOz- und SOI--Quellen berücksichtigt werden können. Erste Ergebnisse
der dreidimensionalen Modellierung zeigen, daß das Modell die beobachteten Massenkon-
zentrationen und Oberflächenverteilungen in der richtigen Größenordnung reproduzieren
kann. Die Bildung neuer Teilchen durch homogene Nukleation wird hauptsächlich von
der Temperatur bestimmt, und findet in der unteren tropischen Stratosphäre sowie in
den polaren Gebieten im Frühjahr statt.
In einem weiteren Schwerpunkt dieser Arbeit sind mit der ECHAM4-Ll9-Version tran-
siente Pinatuboexperimente mit prognostischem Sulfataerosol durchgeführt worden. Bei
den assimilierten Pinatubosimulationen zeigt sich die generelle Schwierigkeit von Gitter-
punkts- und spektralen Modellen, den in der Stratosphäre auf isentropen Flächen statt-
findenden großräumigen Transport zu simulieren. Durch die Einführung einer Reduzie-
rung des vertikalen Transports auf einer isentropen Fläche von 380 K, die die Grenze
zwischen stratosphärischer Ober- und Unterwelt markiert, ist jedoch im Rahmen dieser
Arbeit eine wesentliche Verbesserung für den stratosphärischen tacertransport erzielt
worden.
Abstract
A microphysical model for stratospheric aerosol has been developed and implemented in
the climate model ECHAM4.
The fundamental basis of the microphysical model is the explicit description of the essen-
tial parameters of the binary HzSOa/HzO system dependent on temperature and partial
pressure. The following processes are solved: Homogeneous nucleation, condensation,
coagulation, water-vapor growth incl. the Kelvin effect and sedimentation
For a box version of the microphysical model sensitivity studies were carried out. For
the background aerosol the results of the sensitivity studies are in good agreement with
observations. F\rrthermore the microphysical box model is able to simulate the temporal
development of stratospheric aerosol after an volcanic eruption in good approximation
to observed data. Independently of the strength of the volcanic disturbance, four to
five years after the eruption the background level is reached again. Sensitivity studies
dependent on the initial parameters also show a different pattern in the simulated aerosol
distribution for temperature and water vapor changes, than for changes in the SOz and
OH concentration.
For the global modeling the microphysical model is extended with a module of stra-
tospheric sulfur chemistry. Additionally, the microphysical model is coupled to a tro-
pospheric sulfur cycle. Due to this combination global and seasonal different SO2- and
SO!--sources for stratospheric aerosol could be taken into account.
First results of the 3d-simulation show that the model is able to reproduce the observed
aerosol mass mixing ratio and the surface concentration by a factor of two. The for-
mation of new particles through homogeneous nucleation is mainly determined by the
temperature and takes place in the lower stratosphere and in polar spring.
A different emphasis of this work is transient Pinatubo simulations with the ECHAM4
L19 model and with prognostic sulfate aerosol. These assimilated Pinatubo simulation
shows the general difference of gridpoint and spectral models to simulate the large scale
isentropic transport. Due to the introduction of a reduced advective vertical transport
through the 380 K isentropic layer, a substantial improvement in the stratospheric tracer
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Die Wirkungen des stratosphärischen Aerosols auf das globale Klimasystem sind vieltältig
Stratosphärische Aerosolteilchen, welche hauptsächlich aus unterkühlten HzSO¿-Teilchen
mit Schwefelsäurekonzentrationen in der Größenordnung von 50% bis 80% bestehen,
können einerseits über ihre Strahlungseigenschaften und andererseits als Katalysator
von chemischen Reaktionen atmosphärische Veränderungen hervorrufen.
Das Strahlungsgleichgewicht in der Atmosphäre wird durch die Aerosolteilchen in zwei-
erlei Hinsicht verändert, zum einen streuen sie die eÍnfallende solare Strahlung und
verstärken damit die planetare Albedo, zum anderen absorbieren sie langwellige terrestri-
sche Strahlung und erhöhen dadurch die lokalen Heizraten in den Aerosol enthaltenden
Schichten. Ist der effektive Radius des stratosphärischen Sulfataerosols reff ( 2 pm,
überwiegt der Albedo- den Tbeibhauseffeki (Lacis et al., 1992).
Stratosphärische Aerosolpartikel dienen zudem als Kondensationskeime für die Entwick-
lung von polaren stratosphärischen Wolken, PSCsl (Crutzen und Arnold, 1986; Toon
et al., 1986), und können durch die Aufnahme von Salpetersäure ternäre Lösungstropfen
bilden, die teilweise homogen gefrieren (Koop et al., 1995). An den Oberflächen der
PSC-Teilchen finden heterogene chemische Prozesse statt, die Chlor aktivieren und im
Flühjahr zu einem katalytischen Abbau von Ozon und damit zur Ausbildung des ant-
arktischen Ozonloches führen (Solomon et al., 1986; McEIroy et al., 1986; Molina et al.,
1987). Auch an den Oberflächen der Sulfatteilchen finden heterogene chemische Prozes-
se statt (Hofmann und Solomon, L989), die einerseits Chlor aktivieren und andererseits
Stickoxide abbauen und somit zu der beobachteten Ozonabnahme in den mittleren Brei-
ten beitragen (Hofmann und Solomon, 1989; Brasseur und Granier, 1992; Prather, L992;
Solomon et al. 1996).
Die Konzentration des Aerosols in der Stratosphäre ist variabel. Signifikante Verände-
rungen in der Anzahl, der Größe und der Zusammensetzung der stratosphärischen Aero-
solpartikel, wie sie nach starken Vulkanausbrüchen beobachtet werden, können die Stärke
und damit die globalen Auswirkungen der oben genannten Eigenschaften beeinflussen.
So konnten besonders nach starken Vulkanausbrüchen Klimaveränderungen beobachtet
werden. Das bekannteste Beispiel aus der Vergangenheit ist die Explosion des Tambo-
ra 1815. Das nachfolgende Jahr mit einer starken Abkühlung über Nordamerika und
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IPSCs: Polar Stratospheric Clouds
Girrusmodifizierung
Abbildung 1.1: Atmosphärische Auswirkungen hochreichender Vulkaneruptionen nach Mc-
Cormick et al. (1995).
Westeuropa ist gemeinhin als 'Jahr ohne Sommer'bekannt. Legrand und Delmas (1987)
folgerten anhand einer Analyse von Eisbohrkernen, daß die Klimaveränderungen vulka-
nischer Störungen hauptsächlich mit der emittierten Schwefelmenge zusammenhängen.
Bei der Eruption des Mt. Pinatubo im Juni 1991 gelangten L4 Mt 
- 
26 Mt SOz in
die Stratosphäre (Krueger et al., 1995). Die Eruption des Pinatubo gilt damit als der
größte Vulkanausbruch in diesem Jahrhundert (McCormick et al., 1995) und als einzig-
artiges Naturexperiment, weil für die Pinatuboepisode eine bisher unerreichte Qualität
und Dichte von Beobachtungen vorliegt.
So wurde nach dem Ausbruch des Pinatubo eine Temperaturzunahme in der unteren
Stratosphäre um 2 K 
- 
3 K (Labitzke und McCormick, 1992) und eine Abkühlung in
der globalen unteren Tloposphäre und der Erdoberfläche um 0.5 K (Dutton und Christy,
7992) beobachtet. Im Winter zeigte sich eine starke Erwärmung über Nordamerika und
Eurasien (Robock und Mao, 1992), sowie eine Anregung eines natürlichen stratosphäri-
schen Modes und damit eine Verstärkung des polaren Wirbels (Graf et al., 1994). Für
den Netto-Strahlungsfluß am oberen Rand der Atmosphäre (Klimaforcing) wurde eine
Reduktion um 3 W/m2 
- 
10 W l^" je nach geographischer Lage (Minnis et al., 1993; Dut-
ton und Christy, 1992) gemessen. Ebenfalls wurde nach dem Ausbruch des Pinatubo eine
erhöhte Cirrenbildung beobachtet (Jensen und Toon, 1992; Sassen et al., 1995). Auch die
chemische Zusammensetzung der Atmosphäre wurde nach der Pinatuboeruption gestört.
So wurden 1"992 und 1993 außergewöhnlich hohe Ozonreduktionen sowohl in niedrigen als
auch in mittleren und hohen Breiten gemessen (Grant et al., L994; Herman und Larko,
L994; Randel et al., 1995). Damit einhergehend wurden Änderungen in ozonrelevanten
chemischen Konzentrationen beobachtet wie z.B. eine Abnahme des stratosphärischen
NOz-Gehaltes um 20% (Johnston et al., 1992; Coffey und Mankin, 1"993; Coffe¡ 1996),
verbunden mit einem Anstieg in der stratosphärischen HNO3-Konzentration um L0%-
2
30% (Koike et al., 1994).
Die beobachtete globale Veränderung in der Ozonkonzentration als Folge der Mt. Pinatu-
bo und anderer vulkanischer Eruptionen wie der des El Chichón ist zum gegenwärtigen
Zeitpunkt noch nicht vollständig verstanden. Verschiedene Mechanismen sind neben
dem Abbau durch heterogene Reaktionen an der Aerosoloberfläche als Ursache für die
beobachteten Ozonverluste vorgeschlagenen worden. So kann eine Ozonreduktion durch
geringere Photolyseraten als Folge stärker gestreuter solarer Einstrahlung hervorgerufen
werden (Michelangeli et al., 1989; Pitari und Ptizzi,1993) . Antänglicher Ozonverlust ist
auch durch eine verstärkte SO2-Photooxidation möglich (Bekki et al., 1993). Geänderte
TÌansportprozesse sowie eine Anhebung der tropischen Ozonschicht um 1.8 km (Kin-
ne et a1.,1-992; Schoeberl et al., 1993) durch lokale aerosolbedingte Aufheizung können
ebenfalls Ursachen für die beobachtete Ozonreduktion sein.
Es ist in diesem Zusammenhang unklar, welcher Anteil der Veränderungen zirkulations-
bedingt ist, und welcher durch chemische Prozesse bewirkt wird, da die Ozon- und
die Aerosolkonzentration einerseits den Strahlungshaushalt der Stratosphäre und damit
ihre Dynamik bestimmen, andererseits aber auch ihrerseits durch dynamische Prozesse
beeinflußt werden.
Graf et al. (1993; 1996) konnten anhand von Klimamodell-Studien mit beobachtetem
Aerosol zeigen, daß durch die Pinatuboeruption regional und saisonal unterschiedliche
Effekte hervorgerufen werden. Im Winter sind eine Verstärkung des polaren Strahlstroms
in der unteren Stratosphäre und, als Folge einer modifizierten planetaren 'Wellenstruk-
tur, positive Temperaturanomalien über den Kontinenten in der unteren Tboposphäre
zu finden, während im Sommer eine generelle Abkühlung zu beobachten ist. Obwohl
diese Studien einen Teil der beobachteten Strukturen widerspiegeln konnten, müssen
sie als idealisierte Experimente angesehen werden, da sie im permanenten Januar- und
Julimode mit einem grob aufgelösten Modell ohne Rückkoppelung, Mikrophysik und
Ozonchemie gerechnet worden sind. Pinatubosimulationen mit einem spektralen dreidi-
mensionalen Modell und vorgeschriebenem Aerosol von Pitari (1993a) zeigten ebenfalls
eine Störung der diabatischen Zirkulation und eine Änderung in der planetaren Wel-
Ienstruktur. Jedoch sind auch diese Studien ohne prognostisches Ozon und Aerosol
durchgeführt worden.
Die komplexen Wechselwirkungen zwischen Strahlung, Zirkulation, Chemie und Mikro-
physik können aber nur dann verstanden werden, rù¡enn chemische Komponenten und
Aerosol prognostisch behandelt werden und die raum-zeitliche Entwicklung von Aero-
solbildung und -transport sowie die Verbindung von chemischen und mikrophysikalischen
Prozessen adäquat beschrieben werden.
Erste Ansätze dazu liegen vor. So untersuchten z.B. Tie et al. (1994b) die Auswirkun-
gen des Pinatuboaerosols auf das stratosphärische Ozon mit einem zweidimensionalen
Modell. Sie kamen zu dem Ergebnis, daß in dem ersten Jahr nach der Eruption des
Mt. Pinatubo die Ozonverluste hauptsächlich durch dynamische und Strahlungseffekte
hervorgerufen wurden, und erst im weiteren Verlauf die chemischen Efiekte für den Ozon-
abbau wichtig wurden. Diese Ergebnisse können aber auf Grund des zweidimensionalen
Tbansports und der grob parameterisierten Nukleation nur qualitativ gewertet werden.
Mit einem ähnlichen Experiment untersuchten Bekki und Pyle (1994) die Ausbreitung
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des Pinatuboaerosols. Es zeigt sich dabei im Vergleich zu Beobachtungen, daß die fehlen-
de homogene Nukleation zu signifikanten Unterschieden bezüglich der Oberflächendichte
und des Maximums der Aerosolladung führt.
Kinnison et al. (1994) untersuchten mit einem zweidimensionalen Modell und para-
meterisierter Mikrophysik die chemischen und strahlungsbedingten Effekte der Pina-
tuboeruption. Sie berechneten, daß die simulierten Änderungen in der äquatorialen
Ozonkonzentration am besten unter Einbeziehung sowohl einer geänderten Dynamik, als
auch heterogener chemischer Prozesse mit den Beobachtungen übereinstimmten. In den
mittleren und hohen Breiten erhielten sie jedoch auf Grund der vereinfachten Zirkulati
onsstruktur einen Ozonanstieg anstatt einer Ozonabnahme.
Bekki et al. (1997) konnten mit einem dreidimensionalen Chemie-Tïansport-Modell mit
expliziter Mikrophysik zeigen, daß homogene Nukleation auf einer isentropen Fläche
von 1100 K in der Arktis im Januar für einige unerwartete Satellitenbeobachtungen in
der reaktiven Stickstoffchemie verantwortlich ist. Die mikrophysikalischen Berechnungen
wurden jedoch in diesen Simulationen nur auf einer Fläche durchgeführt.
Zu dem gegenwärtigen Zeitpunkt existiert noch kein dreidimensionales Modell, welches
die Bildung und Entwicklung von stratosphärischem Aerosol ebenso wie die homogene
und heterogene Chemie und die Rückkoppelung mit der Strahlung berücksichtigt. Ei-
ne Bewertung und damit ein prognostischer Ansatz der Auswirkung physikalischer und
chemischer Prozesse für den Ozonabbau nach starken Vulkanausbrüchen steht dement-
sprechend ebenso noch aus, wie eine vollständige Beschreibung der nach dem Ausbruch
des Pinatubo beobachteten Zirkulationsänderungen.
Eine sinnvolle Weiterbehandlung der Frage der Trennung von chemischen und dynami
schen Effekten erfordert ein gekoppeltes dreidimensionales Chemie-Mikrophysik-Klima-
modell, das auch eine adäquate Behandlung des Strahlungstransports (variables Aerosol,
variables Ozon) gestattet. Mit dem EcHAM42-Klimamodell ist ein solches Werkzeug
prinzipiell gegeben, das, gekoppelt mit den entsprechenden Modulen, diese Frage zu
beantworten gestattet.
Um die chemisch-mikrophysikalischen Prozesse in der Stratosphäre und ihre Wechsel-
wirkung besser zu verstehen, wird daher ein chemisch-mikrophysikalisches Modell für
das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 entwickelt. Das chemisch-mikrophysikalische
Modell besteht aus zwei Teílen: einem chemischen Teil und einem mikrophysikalischen,
die beide, sowohl als separates wie auch auch als gekoppeltes Modell, in das Klimamodell
implementiert werden. Der chemische Teil, der die homogene und heterogene Chemie in
der Stratosphäre berechnet, ist parallel von Steil (1997) entwickelt worden.
Das gekoppelte chemisch-mikrophysikalische Modell soll dabei erstmalig in der Lage
sein, die gestörte wie die ungestörte Atmosphäre realistisch nt beschreiben. Der Vorteil
der Einbeziehung einer expliziten Mikrophysik liegt dabei in der Vermeidung von vorge-
schriebenen Größenverteilungen und damit in der Möglichkeit, die Bildung des strato-
sphärischen Schwefelsäureaerosols in der unteren Stratosphäre in Abhängigkeit von der
Stärke der troposphärischen Schwefelquelle (2.8. Vulkaneruption) zu berechnen. Darüber
hinaus kann die heterogene Chemie ín Abhängigkeit von konsistent entwickelten Aero-
solkonzentrationen und Oberflächenverteilungen modelliert werden, was ein wesentlicher
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Schritt hin zur Prognosefähigkeit des Modells für Aerosol- und Ozonverteilungen ist.
Ziel dieser Arbeit ist die Entwicklung eines mikrophysikalischen Modells, welches die
für die Chemie- und Strahlungsmodellierung wichtigen Parameter bereitstellt, indem
es die Bildung und Entwicklung von stratosphärischem Sulfataerosol für gestörte und
ungestörte Bedingungen beschreibt. Dieses entwickelte Modell soll anhand von Sensiti
vitätsstudien validiert und in das ECHAM4-Modell implementiert werden. Neben einer
adäquaten Beschreibung der Wechselwirkung zwischen Mikrophysik, Chemie und Dyna-
mik ist ein realistischer stratosphärischer tansport Grundvoraussetzung, üIr mit globa-
len Zirkulationsmodellen z.B. die nach dem Ausbruch starker vulkanischer Eruptionen
beobachteten atmosphärischen Veränderungen zu verstehen. Ein weiterer Schwerpunkt
dieser Arbeit liegt daher darin, anhand einer transienten Simulation der Pinatuboerup-
tion mit prognostischem Sulfataerosol zu untersuchen, inwieweit ECHAM4 in der 19-
Schichtenversion in der Lage ist, den stratosphärischen Ttansport in der Pinatuboepisode
richtig zu beschreiben.
Der Zeitraum nach der Eruption von Mt. Pinatubo im Juni 1991 wurde zum einen
ausgewählt, weil zahlreiche Beobachtungen für diesen Zeitraum vorliegen, siehe z.B.
Russel et al. (1996), die hervorragend für die Entwicklung und Validierung von Model-
len geeignet sind. Zum anderen ist dieser Zeitraum auf Grund der schon aufgezeigten
atmosphärischen Veränderungen wissenschaftlich sehr interessant. Aus den transienten
Pinatubosimulationen mit prognostischem Vulkanaerosol läßt sich desweiteren auch ab-
leiten, inwieweit es bereits jetzt sinnvoll ist, ein komplexes mikrophysikalisches Modell
mit dem Zirkulationsmodell zu kombinieren.
Die Arbeit gliedert sich wie folgt: In dem anschließenden Kapitel 2 werden die in die-
ser Arbeit verwendeten globalen Rahmenmodelle vorgestellt. Das mikrophysikalische
Modell und die berücksichtigten Prozesse werden in dem daran anschließenden Kapi-
tel 3 beschrieben. In Kapitel 4 dieser Arbeit wird dann das mikrophysikalische Modell
anhand einer Boxversion validiert und Ergebnisse von Sensitivitätsstudien für die un-
gestörte und die gestörte Atmosphäre zusammengefaßt. In dem darauffolgenden Kapitel
5 wird anhand eines Pinatuboexperimentes ohne explizite Mikrophysik die Tlansportcha-
rakteristik in dem globalen Modell untersucht. In Kapitel6 werden das dreidimensionale
stratosphärische Aerosolmodell vorgestellt und erste Ergebnisse diskutiert. Die Arbeit





Im folgenden Kapitel wird zunächst das globale Zirkulationsmodell ECHAM4 vorgestellt,
wobei auf die für die dreidimensionale Modellierung von stratosphärischem Aerosol be-
sonders wichtigen Aspekte, wie das Semi-Lagrange-tansportverfahren und die Berück-
sichtigung von Aerosol im Strahlungsschema ausführlich eingegangen wird. Um für das
stratosphärische Aerosol global und saisonal unterschiedliche troposphärische SOz- und
SOI--Quellen zu berücksichtigen, wird das stratosphärische Aerosolmodell mit einem
troposphärischem Schwefelkreislauf gekoppelt (Kapitel 6). Darüber hinaus wird der tro-
posphärische Schwefelkreislauf bei den transienten Pinatuboexperimenten in Kapitel 5
mitgerechnet, um Entfernungsprozesse des Vulkanaerosols aus der Atmosphäre zu simu-
Iieren. Der troposphärische Schwefelkreislauf wird daher im zweiten Teil dieses Kapitels
näher beschrieben.
2.L Das globale Zirkulationsmodell
Das globale atmosphärische Zirkulationsmodell ECHAM ist aus dem Wettervorhersa-
gemodell des europäischen Zentrums für mittelfristige Wettervorhersage (ECMWFI) in
Reading entwickelt worden, um klimarelevante Flagestellungen beantworten zu können.
Gegenwärtig liegt die 4. Generation des Modells ECHAM vor. Eine Beschreibung der
Modellstruktur, der berücksichtigten physikalischen Prozesse und ihrer Parameterisie-
rung sowie eine Darstellung der Modellklimatologie sind in dem Technischen Report
Nr. 6 des DKRZ2 (L994) und in Roeckner et al. (1996) zu finden.
ECHAM4 ist ein spektrales Modell, d.h., daß prognostische Größen als Reihenentwick-
lungen von Kugelfunktionen dargestellt werden. Physikalische Prozesse und nichtlineare
Terme werden dagegen im Gitterpunktsraum auf einem Gauß'schen Gitter berechnet.
Spektral- und Gitterpunktsraum werden durch die von Eliasen et al. (1970) und Orszag
(1970) entwickelte tansformationsmethode miteinander verbunden. Für die vorliegende
Arbeit wurde eine Version mit einer Dreiecksabschneidung bei der Großkreiswellenzahl
30 verwendet (T30), was einer horizontalen Gitterpunktsauflösung von 3.75" x 3.75"
entspricht.
IECMWF: European Centre for Medium Range Weather Forecast




Abbildung 2.L: Vergleich der vertikalen Auflösung und der mittleren Schichtenhöhe der
verschiedenen ECHAM4-Versionen, ECHAM4-Ll9 (links), ECHAM4-L39DLR (in der Mitte)
und ECHAM4-L39MPI (rechts).
Das ECHAM4-Modell liegt standardmäßig mit einer vertikalen l9-Schichtenauflösung
auf einem Hybrid-Koordinatensystem vor. Zur Zeit wird an erweiterten vertikalen Ver-
sionen des ECHAM4-Modells gearbeitet. Eine 39-Schichtenversion ECHAM4-L39DLR
wird bei der DLRs in München entwickelt, sie reicht bis 10 hPa und löst die Tropopause
und die untere Stratosphäre besser auf, als die Standardversion (C. Land, pers. Mit-
teilung). Eine andere 39-Schichtenversion ECHAM4-L39MPI, welche die Strato- und
Mesosphäre umfaßt, wird am Max-Planck-Institut für Meteorologie in Hamburg ent-
wickelt und reicht bis 0.1 hPa (Manzini und Bengtsson 1994, 1995). In Abbildung 2.1
ist ein Vergleich der vertikalen Auflösung für die drei ECHAM4-Versionen dargestellt.
In dem Modell wird ein semi-implizitesZeitschritt-Schema, ein sogenanntes 'Leap-Flog-
Verfahren' verwendet. Die Anwendung eines Zeitfilters verhindert dabei, daß die beiden
Zeitebenen auseinanderlaufen. Der Zeitschritt selbst ist abhängig von der horizontalen
Auflösung des Modells, für T30 ergibt sich ein At von 30 Minuten. ECHAM4 progno-
stiziert Temperatur, Vorticity, Divergenz, den Logarithmus des Bodendruckes sowie die
Massenmischungsverhältnisse von relativer Feuchte q.,, und Wolkenwasser ql.
Für die horizontale und die vertikale Advektion von q.*, und q sowie optional für Mas-
senmischungsverhältnisse chemischer und anderer positiv definiter Größen X wird in
ECHAM4 im Gegensatz zu früheren Versionen ein SlTa-Verfahren verwendet, welches
in Abschnitt 2.L.1näher erläutert wird.
Die Horizontaldiffusion der prognostischen Variablen wird nach Laursen und Eliasen(1989)
berechnet und am oberen Rand des Modells gesondert behandelt.
3DLR: Deutsche Forschungsanstalt für Luft- und Raumfahrt e.V
4 SLT: Semi-Lagrange-Transport
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Der turbulente Austausch in der Grenzschicht und der turbulente Tïansport von Impuls,
Wärme, 'Wolkenwasser sowie Wasserdampf basiert auf einem Schließungsschema höherer
Ordnung (Brinkop und Roeckner, 1-995).
Das in ECHAM4 verwendete Strahlungsschema beruht auf einem Zweistrom-Verfahren
von Fouquart und Bonnel (1980) für den solaren Teil und von Morcrette (1991) für
den terrestrischen. Das Strahlungsschema beinhaltet in dem kurzwelligen Teil zwei Fle-
quenzbereiche und sechs in dem langwelligen. Die Absorption durch strahlungsrelevante
Gase H2O, COr, 03, CHa, NzO und FCKW's5 wird in dem Strahlungsmodell eben-
so berücksichtigt, wie die Streuung und Absorption von Aerosolteilchen und modell-
erzeugten Wolken. Die Berücksichtigung des Aerosols im ECHAM4-Strahlungsmodell
wird in Abschnitt 2.1.2 ausführlicher beschrieben. Die Streuungseigenschaften von Was-
sertröpfchen und Eiskristallen werden über die effektiven Radien parametrisiert (Rockel
et al., 1991).
Das stratiforme Wolkenschema in ECHAM4 basiert auf einer Näherung von Sundquist
(1973), konvektive Wolken sind nach dem Massenflußschema von Tiedtke (1989) pa-
rameterisiert. Zusätzlich wird in ECHAM4 ein Schlíeßungsansatz für hochreichende
Konvektion verwendet, der sich auf die konvektiv verfügbare potentielle Energie bezieht
(Nordeng, 1997).
z.t.L Das Semi-Lagrange-Transportschema
Das in dem Zirkulationsmodell verwendete Tïansportschema ist ein dreidimensionales
'shape preserving' Sl6-Verfahren, welches ursprünglich für den Wasserdampftransport
in der toposphäre entwickelt wurde (Rasch und Williamson, 1990a 1990b; Williamson
und Rasch, 1989 und Williamson, 1990) .
Bei dem SlT-Verfahren wird die tajektorie eines Luftpaketes über einen Advektions-
zeitschritt verfolgt. So wird die Advektionsgleichung für einen beliebigen Tracer X, in
der (vf, .V-¡X)t die horizontale Advektion und (ñ#)t die vertikale Advektion mit f als
Vertikalkoordinate beschreibt, in der Eulerschen Schreibweise:
¡t+l 
- 
Xt-l + Z¿¡., (-ri"nt.V-n¡t - '-tôXt\\ '''@) (2'1)
zti
x'+1 (>t) : x'-t (*ì) (2.2)
Der Ankunftspunkt x] wird dabei so gewählt, daß er exakt auf einem Gitterpunkt liegt.
Der Ausgangspunkt xf, befindet sich dagegen in der Regel nicht auf einem Gitterpunkt,
daher muß die Tlacerkonzentration am Ausgangspunkt Xt-t (*i) durch Interpolation
von den umliegenden Gitterpunkten aus bestimmt werden. Der Prozeß kann durch die
Anwendung eines Operators, der das reguläre Gitter l.;rtm Zeitpunkt t-L auf das reguläre







L2a¿ ist der Sl-Operator, der die Entwicklung von X vom Ausgangspunkt durch In-
terpolation beschreibt. Für die dreidimensionale Advektion wird der Operator in einen
horizontalen und in einen vertikalen Anteil aufgeteilt, wobei zuerst der horizontale Anteil
berechnet wird (Williamson 1990).
Die horizontalen tajektorien werden nach Williamson und Rasch (1989) mit zentralen
Windkomponenten zum Zeilpunkt t berechnet, indem ein gemischtes sphärisches und
geodätisches Schema polwärts von 60o und ein globales sphärisches Schema äquatorwärts
von 60o verwendet wird. Vier Iterationen werden durchgeführt, wobei der Ankunftspunkt
xl, als 'First Guess' dient. Die vertikale Komponente der Tbajektorie wird ebenfalls mit
zentralen Windkomponenten und vier Iterationen berechnet (Rasch und Williamson,
leeob).
Mit Hilfe von Tensorprodukten wird die Interpolation der tacerfelder berechnet, wie
ausführlich in Williamson und Rasch (1989) diskutiert wird.
Die gewählte Interpolationsroutine bestimmt dabei wesentlich die Güte des Advektions-
schemas und den Grad seiner Diffusivität. Je stärker diffusiv der Algorithmus ist, um
so mehr Schwierigkeiten hat das numerische Verfahren, starke Gradienten aufrechtzuer-
halten. Bei dem SlT-Verfahren ist eine hohe Diffusivität besonders bei der vertikalen
Advektion zu beobachten. Die Erklärung dafür ist einerseits, daß auf Grund der gröbe-
ren vertikalen Auflösung die vertikalen Gradienten im allgemeinen stärker sind als die
horizontalen. Andererseits werden für das verwendete hermitesch-kubischà Interpola-
tionsschema drei Stützstellen benötigt, so daß für die untersten drei und die obersten
drei Schichten linear interpoliert werden muß. Dies ist besonders problematisch, da ge-
rade die planetaren Grenzschichten in der Chemiemodellierung für Quellen und Senken
interessant sind.
Das wesentliche Kennzeichen für das SLT-Schema ist, daß es z\ryar positiv definit, aber
nicht zwingenderweise massenerhaltend ist. Um Massenerhaltung zu erzwingen, wird da-
her nach Rasch und Williamson (1990) ein Korrekturverfahren, ein sogenannter Fixer,
eingebaut. Das Fixing-Verfahren führt nach jedem Zeitschritt eine variable Korrektur
der Massenmischungsverhältnisse durch, deren Amplitude proportional zu den Tfans-
porttendenzen und dem tacer-Feld selbst ist. Das Massenmischungsverhältnis X¡ nach
dem Fixing-Verfahren ist gegeben durch:
xr : x" + àF(ø) I x, - xo lÈ Q.4)
wobei X" das Massenmischungsverhältnis nach bzw. X¡ das vor der Advektion bezeich-
net. à wird dabei so gewählt, daß die globale Masse vor und nach der Anwendung des
Fixers konstant ist.
1f
I *to, dV: / Xra dV (2.5)
In der ursprünglichen Version des Fixers wurde F(tl) : 1 gewählt und ¡à : 312 (Rasch
und Williamson, 1990b).
Durch die Anwendung des Fixers wird die Massenerhaltung der prognostischen Größen
erzv¡ungen. Ein großer Nachteil dieses Verfahren ist dabei das Auftreten von künstlichen
L0
Tïacertransporten, wobei besonders Schwierigkeiten bei starken Gradienten auftreten.
Dies sei an einem Beispiel erklärt: Um die globale Masse zu erhalten, müssen die pro-
gnostizierten Massenmischungsverhältnisse mit der Dichte multipliziert werden. Da die
größten Korrekturen dort durchgeführt werden, wo das Massenmischungsverhältnis und
der Gradient am größten sind, werden bei einem stratosphärischen Tlacer kleine Ände-
rungen in Bodennähe mit großen Änderungen in den oberen Schichten korrigiert. Als
Folge davon kommt es zu stark artifiziellen Ferntransporten, die zu unrealistisch hohen
oder niedrigen Konzentrationen führen und somit wiederum die weiteren Rechnungen
verfälschen können.
Rasch et al. (1995) führten eine korrigierte Version des Fixers ein, um den starken
künstlichen Vertikaltransport zu verringern. In der neueren Version wird der Korrektur-
term näherungsweise durch die Dichte skaliert, indem F(f) durch die Hybridkoordinate f
ersetzt wird. Eine weitere Änderung zur ursprünglichen Version ist díe Wahl von B : 1.
In ECHAM4 besteht die Möglichkeit, den advektiven SLT der Tiacer ohne Fixer mit der
ursprünglichen sowie mit der korrigierten Version zu rechnen. Sensitivitätstests zeigten
dabei, daß die korrigierte Version zwar eine Verbesserung gegenüber der ursprünglichen
darstellt, jedoch weiterhin künstliche Ferntransporte bei starken Gradienten auftreten.
Auf Grund der aufgezeigten Schwierigkeiten des SLT- und des Fixing-Verfahrens, insbe-
sondere bei starken Gradienten, müssen die advehierten tacerfelder kritisch betrachtet
werden. Ferner sollten bei der Interpretation von tacer-Experimenten die Unsicherhei-
ten durch artifizielle Ferntransporte mitberücksichtigt werden.
2.L.2 Berücksichtigung des Aerosols im Strahlungsmodell
In der EOHAM4-Standardversion werden, wie in den vorhergehenden Modellversionen,
vier Aerosolklassen entsprechend der von Tanre et al. (1984) ftir das ECMWF-Modell in
T21 Auflösung ausgetesteten Klimatologie verwendet. Die erste Klasse repräsentiert da-
bei eine Kombination von kontinentalem und mineralischem Aerosol. Die zweite Klasse
beschreibt Seesalz (NaCl), die dritte Klasse urbanes Aerosol und die vierte das strato-
sphärische Hintergrundaerosol. Eine weitere, fünfte Klasse von Tanre et al. (1984), die
vulkanische Asche behandelt, wird nicht verwendet.
In ECHAM4 besteht darüber hinaus optional die Möglichkeit, den Strahlungsantrieb
verschiedener Aerosolklassen zu berechnen. Die von dem Strahlungsmodell benötigten
optischen Größen werden durch normierte optische Parameter des Absorptions-, des Ex-
tinktionskoeffizienten und des Asymmetriefaktors, die sich aus der Mierechnung und einer
vorgegebenen Lognormalverteilung ableiten lassen, sowie durch das Massenmischungs-
verhältnis X berechnet (R. van Dorland, pers. Mitteilung).
Der Vorteil dieses hier beschriebenen Ansatzes ist, daß über die Massenmischungsverhält-
nisse Aerosoltracer in der Strahlungsberechnung mitberücksichtigt werden können und
somit interaktive Simulationen des Aerosolforcings möglich sind. Optische Parameter
und Umrechnungsfaktoren werden für die 11 Klassen der GADST-Klimatologie (Koepke
et al., 1997) im Modell zur Verfügung gestellt. Sie sind in der Tabelle 2.1 zusammenge-
faßt. Zusätzlich zu den 11 Klassen der GADS-Klimatologie ist eine 12., nicht spezifizierte
TGADS: Global Aerosol Data Set
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Aerosolkomponente \MT To rm þLm o8 p glcm"
Staub 80 0.47L 2.5L2 2.0
Wasser löslich 80 0.031 2.239 1.8
Ruß 80 0.0118 2.0 2.3
Seesalz (Nuc. 80 0.052 2.03 2.2
Seesalz (Acc.) 80 0.416 2.03 2.2
Seesalz Coa 80 3.492 2.03 2.2
Mineral (Nuc.) 80 0.07 1.95 2.6
Mineral Acc. 80 0.39 2.00 2.6
Mineral (Coa. 80 1.90 2.L5 2.6
Mineral ( Tlans. 80 0.4 1.6 2.6
Sulfataerosol 25 0.0838 2.03 t.7
Tabelle 2.1: Aerosolklassen der GADS-Klimatologie (Koepke et al., 1997). WT bezeichnet
die HzO-Konzentration in der jeweiligen Aerosolkomponente, Nuc. den Nukleationmode, Acc.
den Akkumulationsmode und Coa. die großen Teilchen (Coarsemode). Tlans. kennzeichnet
das transportierte mineralische Aerosol.
Klasse im Modell vorgegeben.
Die im Strahlungsmodell berücksichtigte optische Dicke rv¡ero wird dann als Summe über
alle betrachteten Aerosolklassen berechnet.
'I v Aeto 
-
D É,xcr, Ap (2.6)
Klassen
cîö
wobei X das Massenmischungsverhältnis, E" die normierte Extinktion in [cm2/Teilchen],
g die Schwerebeschleunigung und AP die Druckdifferenz in einer Schicht kennzeichnet.
Cp ist ein Konversionsfaktor, der das Aerosolmassenmischungsverhältnis von [kg/kg] in
[Teilchen/g] umrechnet und ebenfalls von der gewählten Größenverteilung des Aerosols
abhängt. Für ihn gilt :
1012 (2.7)Cr
- tn rfi p exp (f (lnø,)2)
mit r,,, dem Moderadius in [¡lm], ø, der Standardabweichung der vorgegebenen Lognor-
malverteilung und p der Aerosoldichte in [S/.-t].
Für das Sulfataerosol sind die optischen Parameter in Abhängigkeit von der relativen
Feuchte vorgegeben. Es wird dabei zwischen folgenden relativen Feuchteklassen (RH)
unterschieden: RH < 25%,RH < 60YI,RH < 75%,RH < \\YI,RH < 92.5%,RH <
96.5%,RH < 98.5%,RH < t}o%.
In dieser Arbeit wird gezeigt, daß die vorgegebenen optischen Parameter für stratosphäri-
sches Sulfataerosol nicht geeignet sind, siehe hierzu Kapitel 5.
T2
2.2 Der troposphärische Schwefelkreislauf
Für das Hamburger Klimamodelt ECHAM ist von Feichter et al. (1996) ein Modell des
troposphärischen Schwefelkreislaufes entwickelt worden.
Der troposphärische Schwefelkreislauf behandelt Tlansport, Emission, Chemie sowie die
nasse und trockene Deposition von Dimethylsulfid (DMS), Schwefeldioxid (SO2) und
Sulfataerosol (SO!-).
Die Größenverteilung des Sulfataerosols wird dabei nicht explizit behandelt, sondern
durch einen Bulkansatz parameterisiert. Für die Berechnung von optischen Eigenschaf-
ten der Aerosolteilchen wird daher in Feichter et al. (1997) eine Schwefelsäurekonzentrati
on von 75Yo sowie eine Teilchendichte von l-.7 glc^3 angenommen. Die Größenverteilung
wird durch eine Lognormalverteilung mit einem Moderadius von rm : 0.07 pm und einer
Standardabweichung von øs : 2.03 für trockenes Aerosol bzw. mit rm : 0.118 ¡.lm für
80% relative Feuchte beschrieben.
DMS wird bei Tage mit OH oxidiert und in der Nacht mit NOs. Als einziges Endpro-
dukt der DMS-Oxidation wird dabei SO2 angenommen. Die Oxidation von SO2 zu SO?-
erfolgt in der Gasphase mit OH, während in der Flüssigphase SOz mit HzOz und 03 oxi-
diert wird. Unter Berücksichtigung des Henry'schen Gesetzes wird dabei die Löslichkeit
und der DissoziationskoefÊzient von SOz in'Wolkenwasser berechnet.
Die trockene Deposition von SOz und SOI- wird in Abhängigkeit von der Konzentration
der Spezies in der untersten Modellschicht und von ihrer Depositionsgeschwindigkeit be-
rechnet. Die trockene Depositionsgeschwindigkeit von SO2 ist vom Bodentyp abhängig
und betråigt 0.6 cm/s über Land, 0.8 cm/s tiber Wasser und 0.1 cm/s über Schnee. Für
Sulfataerosol wird eine konstante Depositionsgeschwindigkeit von 0.2 cmf s vorgeschrie-
ben (Feichter et al., 1996). Das 'Rainout', also die Aufnahme gelöster Schwefelkompo-
nenten in Wolkentröpfchen, wird unter Verwendung der vom Modell erzeugten Nieder-
schlagsbildungsrate nach Giorgi und Chameides (1986) berechnet. Dieses Scavenging-
Schema wurde anhand der Radionuklide, 210Blei und TBeryllium, die sich an vorhandene
Aerosole anlagern, erfolgreich ausgetestet (Brost et al., 1"991; Feichter et al., 1996). Die
Entfernung von SOz und SO?- durch Niederschlagselemente unterhalb der Wolken, das
sogenannte 'Washout', ist nach einer Näherung von Berge (1993) parameterisiert.
In dem Modell werden natürliche und anthropogene Emissionen berücksichtigt, wobei
die anthropogenen Emissionen 72% der Gesamtmasse des Schwefels betragen. Anthro-
pogene und vulkanische Emissionen werden als SOz freigesetzt, während die natürlichen
Emissionen aus dem Ozean, dem Boden und den Pflanzen in Form von DMS emittiert
werden. Die geographische Verteilung der vulkanischen Quellen ist Spiro et al. (1992)
entnommen, die Quellstärke entstammt Graf et al. (1997). Die vulkanischen Emissionen
werden dabei in 3 Schichten, am Boden und am oberen Rand der Vulkane, sowie zwi-
schen 5 km 
- 
8 km Höhe freigesetzt. Die SOz-Emissionen durch Verbrennung fossiler
Brennstoffe und Industrieabgase sind auf das Jahr L985 bezogen. Sie berücksichtigen
unterschiedliche Datensätze für die vier Jahreszeiten (Benkovitz et al., 1994). Eine Ge-
samtübersicht der globalen Schwefelemissionen ist in Tabelle 2.2 zu finden.
Berechnete und jährlich gemittelte Bodenkonzentrationen von SOz und SO?- sowie der
Anteil von SO!- im Regen liegen mit einem Faktor von t2 im Bereich der Beobachtungen
(Feichter et al., 1996). Die globale Verteilung von Sulfat spiegelt dabei im wesentlichen
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Spezies Quelle Referenz Mt S/aNatürlich: DMS Marine Biosphäre Bates et al., L987 18.1
DMS Terrestrische Biosphäre 'Spiro et al., 1.992 0.9
SOz Stille Entgasung und
eruptive Vulkane
(Spiro et al., L992)
(Graf et al., 1997)
8.0
Anthropogen: SOz Biomassenverbrennung Hao et al., 1990 2.5






Tabelle 2.2: Globale Schwefelemissionen in [Mt S] pro Jahr nach Feichter et al. (1997).
die Quellstärke der anthropogenen Emissionen mit Maxima über Ostasien, Zentraleu-
ropa und der Ostküste Nordamerikas wider, wobei in der Südhemisphäre deutlich der
Einfluß durch Biomassenverbrennung zu erkennen ist. Ein wesentliches Merkmal der
Rechnungen mit dem Schwefelkreislauf ist, daß auf Grund der niedrigen Konzentrati-
on der Oxidantien in mittleren und hohen Breiten im Winter die Sulfatkonzentrationen




Stratosphärisches Aerosol besteht hauptsächlich aus unterkühlten H2SOa-Teilchen. Spu-
ren von anderen Komponenten wie Ammoniumsulfat und Meteoritenstaub sind ebenfalls
nachgewiesen worden (Bigg, 1975; Cadle und Kiang, L977). Die Schwefelsä,urekonzen-
tration der Aerosolteilchen variiert mit der geographischen Breite und der Jahreszeit um
Gewichtsprozente in der Größenordnung von 55% bis 86% (Yue et al., 1994).
Vertikale Meßprofile, die mit ballongestützten Instrumenten gewonnen worden sind,
zeigen, daß die Teilchenkonzentration für das Hintergrundaerosol in dem Bereich von
0.1 Teilchenf cm3 
- 
5 Teilchen/cms liegt (Russel et al., L981; Hofmann und Rosen, 1981).
Die Teilchenradien liegen in dem Bereich von 0.003 pm 
- 
L p , die Größenverteilung
selbst ist monomodal mit Modalradien um 0.075 pm (Pinnick et al., 1976; Russel et al.,
19S1a). Nach starken vulkanischen Ausbrüchen wurden bimodale und trimodale Größen-
verteilungen beobachtet (Russel et al., 1993) und 10O-fache höhere Volumenkonzentra-
tionen gemessen (Borrmann et al., 1993). Die zeitlich variable, über mehrere Größenord-
nungen gehende Größenverteilung und Zusammensetzung des stratosphärischen Aerosols
verkompliziert seine Modellierung gegenüber monodispersen chemischen Stoffen.
Um die Rolle des stratosphärischen Aerosols in dem atmosphärischen System zu ver-
stehen, sind in den letzten dreißig Jahren einige Aerosolmodelle mit detaillierter Mikro-
physik entwickelt worden. Ein guter Überblick über die verschiedenen stratosphärischen
Aerosolmodelle bis zum Ende der Siebziger Jahre ist bei Whitten et al. (1980) zu finden.
T\rrco et al. (1979a,b) und Toon et al. (1979a,b) entwickelten das zu derZeit ausgereif-
teste Modell, welches die wichtigsten Eigenschaften des Hintergrundaerosols wiedergibt.
Es wird im folgenden als T\rrco/Toon-Modell bezeichnet. Das originale eindimensionale
T\rrco/Toon-Modell wurde in den folgenden Jahren auf ein multidimensionales Modell
erweitert (Toon et al., 1938). Zhao (1993) ergänzte das Modell um ein homogenes Nu-
kleationsschema. Mikrophysikalische Modelle, die auf dem T\rrco/Toon-Modell basieren,
sind in zweidimensionale (Tie et al., 1994a; Tie et al., 1994b; Bekki und Pyle, 1994) und
in dreidimensionale Modelle (Bekki et al., 1997) mit homogener und heterogener Chemie
implementiert worden.
Modellierungen des stratosphärischen Aerosols mit mikrophysikalischen Modellen, die
mit Klimamodellen gekoppelt sind, existieren zum gegenwärtigen Zeitpunkt jedoch nicht.
Das in diesem Kapitel vorgestellte mikrophysikalische Modell ist als Teil eines strato-
sphärischen mikrophysikalischen chemischen Modells für die Anwendung im Klimamodell
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entwickelt worden.
Im folgenden wird zunächst das Modell sowie der dabei verwendete Datensatz beschrie-
ben und daran anschließend auf die berücksichtigten Prozesse und ihre Parameterisierung
näher eingegangen. Die globale Modellierung von stratosphärischem Aerosol mit dem
hier vorgestellten mikrophysikalischen Modell wird in Kapitel 6 behandelt.
3.1 Modellbeschreibung
Um das mikrophysikalische Modell für die globale Anwendung zu optimieren, werden
zunächst nur flüssige H2SOa/HzO-Tïopfen ohne Beimengung anderer Substanzen und
ohne festen Kern als Aerosol betrachtet. Aufgabe des mikrophysikalischen Modells ist es,
die Bildung und die zeitliche Entwicklung von stratosphärischem Aerosol zu beschreiben.
Diese wird durch die Kontinuitätsgleichung ausgedrückt:
ân(r, i, t) , rT +V.(n(r,*,t)i) : Q+S (3.1)
Q steht für die Quellen und S für die Senken und n(r)dr gibt die Anzahl der Aerosolteil-
chen pro Einheitsvolumen an, die im Bereich r*dr liegen. Die gesamte Aerosolteilchen-
zahl N pro Einheitsvolumen ergibt sich nach:
*: l- n(r)dr
Der Term V . (nf) beschreibt den räumlichen tansport der Teilchen durch Advek-
tion, vertikale Diffusion und Konvektion. Dieser Term kann bei der Entwicklung des
mikrophysikalischen Modells vernachlässigt werden, da es für den Einbau in ECHAM4
konzipiert wird, welches eine Routine für den advektiven tansport bereitstellt sowie
Konvektion und Diffusion von prognostischen Größen berechnet, siehe Kapitel 2. In der




Es sind folgende Quellen und Senken für stratosphärisches Aerosol bekannt:



















Abbildung 3.1: Schematische Übersicht des mikrophysikalischen Modells
Aerosolteilchen aus der toposphäre gelangen mittels advektivem Tïansport durch die
topopause in die Stratosphäre. In ECHAM4 wird der troposphärische Aerosolteilchen-
Fluß durch die Koppelung des mikrophysikalischen Modells mit dem troposphärischen
Schwefelkreislauf gelöst, siehe Kapitel 6. Dies ist eine deutliche Verbesserung gegenüber
der bei dem T\rrco/Toon-Modell festgehaltenen CNl-Konzentration am Boden von 1200
Teilchen/cm3. Für das mikrophysikalische Modell stellen die troposphärischen Aerosol-
partikel somit eine zusätzliche externe Quelle dar, die ebenso wie der tansport bei der
Entwicklung des mikrophysikalischen Modells zunächst vernachlässigt werden.
Es gilt daher für das stratosphärische Aerosol folgende Gleichung zu lösen:
(3.3)
Abbildung 3.1 zeigt einen schematischen Uberblick über die Struktur des mikrophysi-
kalischen Modells, welches so konzipiert ist, daß es zu jedem Zeitpunkt und an jedem
Gitterpunkt aktiviert werden kann.
Temperatur und Druck sind die meteorologischen Eingangsgrößen, Wasserdampf HzO
und gasförmige Schwefelsäure HzSO¿ sind die chemischen. In ECHAM4 ist die relati-
ve Feuchte und damit der 'Wasserdampf eine prognostische Größe. Die Konzentration
von gasförmiger Schwefelsäure wird durch ein stratosphåirisches Chemiemodul berechnet,
welches in Kapitel 6.1 näher beschrieben wird.











Der Zeitschritt ist in dem Modell variabel gehalten, im Normalfall wird mit At : 1800 s
derselbe wie im ECHAM4 T30-Modell verwendet. Aus Performance-Gründen ist das
mikrophysikalische Modell in eine äußere und eine innere Zeitschleife aufgeteilt. In der
äußeren Zeitschleife werden die zeitunabhängigen Parameter wie Dichte und Konzen-
tration des Aerosols berechnet. In der inneren Zeitschleife, deren Zeitschritt durch das
Courant-Levi-Kriterium bestimmt wird, werden die verschiedenen mikrophysikalischen
Prozesse simuliert.
Die in dem Modell gewählte Größenverteilung ist ein Kompromiß zwischen größtmöglich-
ster Genauigkeit und Rechenzeitoptimierung. Der Klassenabstand wird dabei nach Kritz
(1975) so gewählt, daß sich die Masse verdoppelt:
rn¡.r1 :2 mi i: 1...K , (3.4)
wobei K die Anzahl der Größenklassen angibt. Der Anfangsradius Iäßt sich aus der Nu-
kleationsberechnung abschätzen, er wird auf 3. t}-a p,m festgelegt, siehe auch Abbildung
3.3 in Kapitel 3.2.1.
Die weiteren diskreten Radien ergeben sich nach Kritz (1975) durch:
r¡ : !?¡, (3'5)
Die Aerosolverteilung ist in 44 diskrete Größenklassen aufgeteilt, die einen Bereich von
3 . 10-4 ¿lm bis 6.2 p,m umfassen.
Die Aerosolparameter, die nicht direkt berechnet werden können, sind in einer Tabelle in
Abhängigkeit von der Temperatur und der Konzentration gespeichert. Die Konzentration
der Schwefelsäure wird dabei im folgenden in Gewichtsprozent W ausgedrückt:
14r_ __nnrsonMurson (3.6)
ngroMgro * n¡¡r5g.Mgrggn )
wobei n für die Anzahl der Mole und M für das Molekulargewicht der jeweiligen Substanz
steht.
Die Aerosoltabelle enthält Werte für die Dichte p, für den Dichtegradienten ff, ftir
die Oberflächenspannung ø, sowie für die Aktivitätefl âHzo und a¡¡rsen. U* Rechenzeit
und Speicherkapazität zl sparen, sind dabei Temperatur und Gewichtsprozent nicht
gleichmäßig sondern in den für die Stratosphäre relevanten Bereichen feiner aufgeteilt.
In Abbildung 3.2 ist schematisch der Aufbau der Tabelle dargestellt.
Das Modell ist für einen Temperaturbereich von 195 K 
- 
373 K und einen Konzentra-
tionsbereich von L0%-98% anwendbar. Die obere Temperaturgrenze wird durch den
Siedepunkt von HzO für Normaldruck bestimmt, die untere Temperaturgrenze ist so
gewåihlt, daß sie oberhalb der kritischen Temperatur für die Bildung von NAT2 liegt und
Schwefelsäure noch als unterkühlte Flüssigkeit vorliegen kann. Der Phasenzustand des
Schwefelsäureaerosols bei tiefen Temperaturen ist zum gegenwärtigen Zeitpunkt noch
unklar (Peter, 1996).
Die Daten für die Dichte p(T,W) sind den 'Critical Tables' (Washburn, 1928) entnom-
men. Sie liegen ebenso wie die Oberflächenspannungsdaten ø(T,W) von Sabinina und
2NAT: Nitric acid trihydrate HNO¡ .3 H2O
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Abbildung 3.2: Schematische Darstellung der Aerosoltabelle.
Terpugow (1935) nur für Temperaturen ) 273 K und für wenige Konzentrationen vor.
Messungen der Oberflächenspannung und der Dichte für stratosphärische Temperatur-
en existieren nicht. Um daher Werte für stratosphärische Bedingungen und einen de-
taillierteren Konzentrationsbereich zu erhalten, werden mit Hilfe der Fortran-Routinen
EO2CAF und EO2CBF der NAc-Bibliothek (1991) die Dichte- und die Oberflächen-
spannungsdaten zweidimensional an die Literaturwerte angepaßt. In Abbildung 4.1 im
Anhang sind die inter- und extrapolierten Daten dargestellt.
Die Aktivität a¡ ist ein Maß für das Verhalten von realen Mischungen. Es gilt dabei:
å
ai:exp# (3'7)
Die chemischen Potentiale p¡ sind definiert als:
P90l
tt¡ : ttl + RT tr Þ (3.s)
Die 'Werte für ¡,r, werden Gia_uque et al. (1960) entnomn en. Über die Aktivitäten ist es
möglich, den Dampfdruck Pfol über einer ebenen Lösung zu berechnen:
Piõt : a¡ x Pf (3.9)
Der Sättigungsdampfdruck von 'Wasser Pfrro wird dabei nach McDonald (1965) be-
stimmt. Der Sättigungsdampfdruck der Schwefelsäure P|,rsoo wird nach einer von Ayers
et al. (1980) aus Messungen im Bereich von 338 K 
- 
446 K abgeleiteten und von Kulmala
und Laaksonen (1990) ftir tiefe Temperaturen modifizierten Formel berechnet.
3.2 Prozesse
Im folgenden Abschnitt wird näher auf die im mikrophysikalischen Modell behandelten
Prozesse und ihre Modellierung eingegangen. Anhand von Beispielen wird die Bedeutung




Bei der Nukleation eines binären Systems unterscheidet man zwischen der homogenen
Nukleation, dem Entstehen eines neuen Teilchens aus der Dampfphase der beiden Kom-
ponenten, und der heterogenen Nukleation, der Kondensation der beiden Komponenten
auf einem unlöslichen Kondensationskern beliebiger Zusammensetzung (Seinfeld, 1986).
Da in dem mikrophysikalischen Modell nur flüssige H2s0¡fEzO-Aerosoltropfen ohne
einen festen Kern betrachtet werden, entfällt die Betrachtung der heterogenen Nuklea-
tion. Es ist jedoch geplant, das Modell auf Aerosolteilchen mit unlöslichem Kern auszu-
weiten, siehe Kapitel 7, so daß dann auch die heterogene Nukleation in der mikrophysi-
kalischen Modellierung mit berücksichtigt werden muß.
Die homogene Nukleation von Dampf in einem Zweikomponentensystem ist zuerst von
Flood (1934) untersucht worden, die erste vollständige Theorie dazu wurde von Reiss
(1950) veröffentlicht. Berechnungen von Doyle (1961) zeigten, daß sehr geringe Kon-
zentrationen von gasförmiger Schwefelsäure HzSO¿ in der Atmosphäre homogene Nu-
kleation von binären H2SOa/H2O-Tïopfen hervorrufen können. Seitdem sind in den
letzten 30 Jahren in der Literatur eine Reihe von Veröffentlichungen zur binären ho-
mogenen H2so¡fE2O-Nukleation erschienen. Diese Arbeiten beschäftigten sich einer-
seits mit den theoretischen Aspekten der HzSO¿/H2O-Nukleation (Jaecker-Voirol et al.,
1987; Jaecker-Voirol und Mirabel, L988; Mirabel und Jaecker-Voirol, 1988; Kulmala und
Laaksonen, 1990) und andererseits mit der FYagestellung, welche Bedeutung die Nu-
kleation in Folge Schwefelemission von Flugzeugen in der oberen toposphäre und der
unteren Stratosphäre (Kärcher et al., L995; Zhao und T\rrco, 1995b) sowie allgemein für
die stratosphärische Aerosolbildung hat (Hamill, 1975; Hamill et al., 1977 und 1982;
Laaksonen und Kulmala, L99L).
So stellten Hamill et al. (1982) und Laaksonen und Kulmala (1991) fest, daß in den
mittleren Breiten in der Stratosphåire für Hintergrundbedingungen keine signifikante
Nukleation stattfindet. Dagegen ist die Nukleationsrate in den polaren Breiten und
in den Tbopen hoch genug, üm zur Erhaltung der Aerosolschicht beizutragen. Betrach-
tet man eine durch eine Vulkaneruption gestörte Atmosphäre, so ist auf Grund der hohen
Schwefelsäure- und Wasserkonzentrationen die homogene Nukleation der wichtigste Pro-
zeß für die Aerosolbildung, wie Messungen nach dem Pinatuboausbruch mit bis zu g8%
flüssigen Aerosolteilchen ohne festen Kern zeigten (Deshler et al., 7992a; Sheridan et al.,
1992). Somit ist die Modellierung der homogenen Nukleation notwendig, um die Bildung
des stratosphärischen Aerosols sowohl für gestörte als auch für ungestörte Bedingungen
vollständig zu beschreiben.
In einem binären System ist die homogene Nukleationsrate bestimmt durch:
J : c ."" l-îq) (3.10)"^t \ k"T )
i
C ist ein hauptsächlich kinetischer und sich nur langsam verändernder Faktor und i
entspricht der Wahrscheinlichkeit einer Fluktuation, ein Teilchen zu bilden, wobei AG*
das dazugehörige Minimum der durch die Gas-Teilchen-Umwandlung bedingten freien
Enthalpieänderung bezeichnet. Die freie Enthalpie zur Bildung eines flüssigen Tbopfen
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aus einem Zweikomponenten-Dampfgemisch aus Wasser und Schwefelsäure ist nach der
klassischen Nukleationstheorie gegeben durch:
AG : n" (/¿" 
- ó^) + nb (pb - óù * 4ror2 (3.11)
Im folgenden bezieht sich a auf H2O und b auf HzSO¿, n bezeichnet die Anzahl der
Moleküle, ø die Oberflächenspannung, p das chemische Potential in der flüssigen Phase,
/ das chemische Potential in der Gasphase und r den Radius des topfens. Für jede
Komponente ist dabei die Änderung des chemischen Potentials von der Gas- zur flüssigen
Phase bestimmt durch:
tti-Öt I- mÌ- P¡: -ksT t" # ' (3.12)
wobei k6 die Boltzmannkonstante, P¡ den Partialdruck und Pfol den Gleichgewichts-
dampfdruck über der flüssigen Lösung bezeichnet. Pi kennzeichnet im folgenden den
Gleichgewichtsdampfdruck über der Flüssigkeit i. Es ist allgemein üblich, die freie Ent-
halpie zur Bildung eines flüssigen Embryos aus der Gasphase als Funktion der relativen
Feuchte S, : ft und der relativen Såiure S¡ : Ë1, sowie der Wasseraktivität u, : #
und der Säureaktivität a6: H auszudrücken:
aG(n", nu, T) : 
-naksT ln & - n6ksT rn þ + 4ror2 (3.13)aa a6
Reiss (1950) und Heist und Reiss (1974) zeigten, daß in dem dreidimensionalen Raum,
der durch AG, n" und n5 aufgespannt wird, ein Sattelpunkt existiert, der mit einem
Minimum in der freien Energiebarriere einhergeht. Hat ein Cluster diesen Sattelpunkt
AG* erreicht, so kann Nukleation stattfinden und das Teilchen kann wachsen. Aus
der Differenzierung von Gleichung 3.13 in Bezug auf n, und n5 (U#)*,, : 0 bzw.
(ff)".,r: 0, ergeben sich die Kelvingleichungen, die die kritischen Kompositionen ni
und ni an dem Sattelpunkt bestimmen. Die Kelvingleichungen sind gegeben durch (Nair
und Vohra,L975; Renninger et aI.,198L; Wilemski, 1984) :
'"t: ""1*Y:{'.i#} r"nr
(3.15)
Durch gleichzeitiges Lösen der Kelvingleichungen 3.14 und 3.15 kann der kritische Radius
r* des Nukleus und seine Zusammensetzung'W* bestimmt werden.
Bei der Lösung der Kelvingleichungen entsteht die Schwierigkeit, daß in der Regel nur
T sowie Su und S¡ bekannt sind. Die Terme p,o,#,âarâb sind als Funktionen der kri-
tischen Konzentration W* unbekannt. Um den kritischen Radius r* zu bestimmen, wird


























Abbildung 3.3: Kritischer Radius des Nukleus bei einer Temperatur von 216 K in Abhängig-
keit von der relativen Feuchte und der relativen Säure: 1. S¡ : 10-2, 2. St : 10-1, 3.
S¡ : 100, 4. 56: 101, 5. S¡: 102, 6. 56: 16s.
3.14 und 3.15 eingesetzt. Die für die Berechnung benötigten Werte von p, o,ffi werden
der in Abbildung 3.2 vorgestellten Aerosoltabelle entnommen. Diejenige Konzentration
W für die Ar aus Gleichung 3.1-4 und 3.15 ein Minimum annimmt, bestimmt die kritische
Zusammensetzung und damit die Größe des Tropfens.
In Abbildung 3.3 sind für eine Temperatur von T : 216 K die Radien der kritischen
Teilchen als Fbnktion der relativen Feuchte und der relativen Säure aufgetragen. Typi-
sche 'Werte für die relative Feuchte in der Stratosphäre liegen im Bereich von 0.005 
-
0.05, typische Werte für die relativen Säuren zwischen 0.1 und 10. Die Werte für die
kritischen Radien befinden sich daher in der Größenordnung von 5 . 1-0-a¡rm 
- 
7 .I0-4 p,m
und liegen damit für stratosphärische Bedingungen oberhalb von 3.L0-a¡zm, also in dem
für das mikrophysikalische Modell gewählten Radienbereich. Der Radius des Nukleus
wird dabei mit größerer relativer Feuchte und größerer relativer Säure, d.h. für eine
konstante Temperatur mit wachsender HzSO¿- und H2O-Konzentration kleiner. Nach
Yue und Hamill (1979) ist der Sattelpunkt in der freien Enthalpie über den kritischen
Radius folgendermaßen bestimmt:
AG* : (3.16)
AG* ist niedriger bei höheren Konzentrationen, wodurch die Wahrscheinlichkeit für die
Kernbildung steigt.
Die klassische Nukleationsrate für ein binäres Gemisch aus Wasser und Schwefelsäure ist
nach Reiss (1950) bzw. Stauffer (1976) gegeben durch:
















Abbildung 3.4: Nukleationsrate J [cm -3s-t] für T :216 K in Abhängigkeit von der relativen
Feuchte und der relativen Säure: 1. 56 : L0-2 2. S¡ : 10-1, 3. Su 
- 
100, 4. S¡ : 101, 5.
Su : 102, 6. 56 : 103. A kennzeichnet die Nukleationsrate für 106 Moleküle/cm3 H2SOa mit
P|¡rroo nach Kulmala et al. (1992), o die entsprechende für P!¡rsen nach Ayers et al. (1980).
Die ausgefüllten Symbole entsprechen einer H2SOa-Konzentration von 105 MoleküIe/cm3.
N6 bezeichnet dabei die HzSO¿-Konzentration in der Gasphase und Na die Wasserdampf-
konzentration. Bi ist die Stoßrate auf einer Einheitsfläche, für die gilt :
Éi:Ni (k"r)2rmi (3.1s)
wobei m1 die Masse eines Moleküles der Substanz i ist.
Z ist ein Nichtgleichgewichtsfaktor analog zu dem Zeldovitchfaktor in einem Einkompo-
nentensystem mit'Werten kleiner als 0.5. Kulmala und Laaksonen (1990) erhielten mit
Hilfe von Simulationen einen Wert in dem Bereich von 0.016 bis 0.144 mit einem durch-
schnittlichen Wert von 0.085. t9 ist der Winkel zwischen der Wachstumsrichtung am Sat-
telpunkt und der n" Achse und kann mit guter Genauigkeit durch tan t9 : ni/("å + nt)
approximiert werden (Mirabel und Jaecker-Voirol, 1983). Ist eine der Komponenten
in wesentlich höherer Konzentration vorhanden, wie z.B. HzO im Vergleich zu H2SOa
(N¡ < N.), vereinfacht sich Gleichung 3.17 zu (Mirabel und Clavelin, 1gZ8):
r:4trr2.þut"#*r(-ffi) (3.1e)
In Abbildung 3.4 sind für T : 216 K Nukleationsraten in Abhängigkeit von der relativen
Feuchte und der relativen Säure dargestellt. Die Nukleationsrate nimmt dabei sehr stark
mit wachsender relativer Feuchte und relativer Säure zu, wobei die relative Änderung bei
höheren Feuchte- und Säurewerten geringer ist. Nimmt man z.B. eine relative Feuchte
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von 0.0L an, so würde sich bei einer relativen Säure von 0.0L eine Nukleationsrate von
J 
- 
L0-18 cm-3s-1 ergeben, und bei einer L0-fach höheren Säure eine über 10 Größen-
ordnungen höhere Nukleationsrate von J 
- 
10-6'5 cm-3s-1 . Bei einer Änderung in der
relativen Säure um den Faktor 10 von S¡ : 10 auf S¡ : 100 ändert sich dagegen die
Nukleationsrate nur um 4 Größenordnungen von 10-1 cmss-l auf 103 cm3s-1.
Eine der Unsicherheiten bei der Berechnung der Nukleationsrate ist der Sättigungs-
dampfdruck über der reinen Schwefelsäure Pfrrroo (Hamill et al., L982; Kulmala und
Laaksonen, 1990).
Anhand von Abbildung 3.4 läßt sich zeigen, wie sensibel die Nukleationsrate auf die Wahl
des Sättigungsdampfdruckes P|,rroo reagiert. Betrachtet man typische stratosphärische
Bedingungen mit einer relativen Feuchte von LTo, was einem Dampfdruck von Pnro È
3 . L0-4 hPa entspricht, so würde eine H2SO a-Konzentration von 1"05 Moleküle/cms
mit dem Sättigungsdampfdruck nach Kulmala et al. (1992) Pffiron eine relative Säure
von 56 : 0.175 und damit eine Nukleationsrate von J : 2.7. 10-15cm-3s-1 ergeben.
Mit dem nach Ayers et al. (1980) abgeleiteten Sättigungsdampfdruck Pfrlron ergibt sich
entsprechend eine relative Säure von 56 : 5.8. 10-2 und damit eine Nukleationsrate von
J : 9.67. 1g-23.ttr-3t-1.
Die Nukleationsraten nach der von Kulmala et al. (1992) hergeleiteten Formel für P|,,roo
liegen bei stratosphärischen Temperaturen um mehrere Größenordnungen höher, da
Pffiroo < P|uXroo, wobei die Differenz bei höheren HzSO¿-Konzentrationen und höheren
Temperaturen geringer wird. 'Weitere Unsicherheiten bei der Berechnung der Nukleati-
onsrate sind die für stratosphärische Temperaturen fehlenden Meßdaten von o und p.
Besonders die Oberflächenspannung ø ist ein kritischer Parameter, da nach Gleichung
3.14, 3.15 und 3.16 AG x ø3 ist und sich somit kleine Abweichungen in der Oberflächen-
spannung entscheidend auf die Nukleationsrate auswirken.
Eine Nukleationsrate von 2.7. 10-15cm-3s-1, wie sie nach Abbildung 3.4 für typisch stra-
tosphärische Bedingungen vorliegt, würde bedeuten, daß alle L.2.707 Jahre ein Teilchen
pro Kubikmeter entsteht und somit die homogene binäre Nukleation für die Aerosol-
bildung vernachlässigbar ist. Ist die HzSO¿-Konzentration jedoch nur um einen Faktor
10 höher, so liegt die Nukleationsrate bei 3.6 . 10-5cm-3s-1, was einer Zeit von 4.16
Jahren für die Bildung eines Partikels pro Kubikmeter entspricht. Es zeigt sich damit,
daß die Höhe der Nukleationsrate und damit die Bedeutung der Nukleation für die stra-
tosphärische Aerosolbildung entscheidend von der HzSO¿- und der H2O-Konzentration
abhängt.
Neben der Abhängigkeit von den Umgebungsbedingungen ist die Höhe der Nukleations-
rate im entscheidenden Maße auch von der theoretischen Formulierung abhängig, wie im
folgenden erläutert wird.
So liegen HzSO¿-Moleküle in der Atmosphäre nicht frei vor, sondern sind von HzO-
Molekülen umgeben und bilden Clusterformationen, sogenannte Hydrate. Dieser Effekt
ist u.a. von Heist und Reiss (1974), Shugard et al. (L974), Jaecker-Voirol et al. (1987),
Jaecker-Voirol und Mirabel (1938) und Kulmala et al. (1991) untersucht worden. Be-
trachtet man den Einfluß von Hydraten auf die Kernbildung, so haben diese einen zwei-
seitigen Effekt. Zum einen werden durch die Bildung von stabilen Hydraten weniger
Cluster-Zusammenstöße benötigt, um einen kritischen Cluster zu bilden, zum anderen
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erniedrigen die Hydrate den Partialdruck der gasförmigen Schwefelsäure signifikant. Der
letztere Effekt überwiegt den ersteren, so daß durch Hydratbildung die Nukleationsrate
um einen Faktor von 105-106 verringert werden kann (Mirabel und Jaecker-Voirol, 1988).
Auf die Theorie der Hydratbildung wird ausführlich in Anhang 8.L eingegangen.
Unter Berücksichtigung der Bildung von (h,1) Hydraten mit einem HzSO¿-Molekül und
h HzO-Molekülen wird die Nukleationsrate nach Jaecker-Voirol und Mirabel (1988) zu:
J- (SzrksT)D(r+rn)'ñ+*nt";fr
1
f r + xte;"r + ... + KLK2...Kn(På"')nltJ nb (-ffi) (3.20)exp
2 3
N¡ kennzeichnet dabei die Hydratkonzentration in der Gasphase. Der erste Term berück-
sichtigt den kinetischen Effekt, wobei rñ die reduzierte Masse des kritischen Embryos und
des Hydrates und r¡ der Hydratradius ist. Die Summe geht über alle Hydrate (h,1) ein-
schließlich h : 0. Der zweite Term mit K beschreibt die Korrektur, die sich aus der
Hydrat-Clusterbildung mit der Gleichgewichtskonstanten * ftir die Hydratbildung er-
gibt. Der dritte Term entspricht dem exponentiellen Term in der Nukleationsrate ohne
Hydratbildung, siehe Gleichung 3.L9.
In dem mikrophysikalischen Modell wird die Nukleationsrate nach der Hydrattheorie pa-
rameterisiert, in dem die klassische Nukleationsrate um den Faktor 10-6 reduziert wird.
Dieser einfache Parameterisierungsansatz wurde gewählt, da die Simulation der Nuklea-
tion unter Berücksichtigung der Hydratbildung sehr rechenzeitintensiv, und damit in der
globalen Modellierung nicht zu realisieren ist. Desweiteren haben Laboruntersuchungen
gezeigt, daß Hydrattheorie und Messungen über mehrere Größenordnungen voneinander
abweichen. Es ist daher in der Literatur üblich, einen Korrekturfaktor t,, einzuführen,
um Messungen und Theorie in Übereinstimmung zu bringen. Die Werte für diesen empi-
rischen Faktor differieren dabei über mehr als zehn Größenordnungen. \Myslouzil et al.
(1991) geben z.B. einen Wert von 10-5 für t,, an. Auf der anderen Seite schlagen Raes
et al. (1992) für t,, einen Wert in dem Bereich von 104 bis 107 und Weber et al. (1994)
einen Wert von 108 vor. In den letzten Jahren sind daher einige Arbeiten erschienen, die
versuchten, die Widersprüche zwischen Experiment und Theorie zu lösen. So ergaben
z.B. Untersuchungen von'Wyslouzil und Wilemski (1996) das Auftreten einer zeitlichen
Verzögerung (time-lag) bei der binären homogenen Nukleation. Da sich diese Verzöge-
rung jedoch auf Zeitskalen innerhalb weniger Sekunden einstellt, kann dieser Ansatz bei
der globalen Modellierung vernachlässigt werden.
Auf eine weitere Fehlermöglichkeit wiesen Girshick und Chiu (1990) und Girshick (1991)
hin, die zeigten, daß die freie Enthalpie für die Gas-Teilchenbildung nicht in sich konsi
stent ist, da für ein gegebenes Monomer AG nicht gleich Null wird. Ein in sich konsi-
stenter Ausdruck der in Gleichung 3.13 gegebenen freien Enthalpie für die Bildung eines
flüssigen TYopfen aus einem binären Dampfgemisch wird nach Kulmala et al. (1992) er-
halten, indem bei der Berechnung von AG die freie Enthalpie eines virtuellen Monomers
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Abbildung 3.5: Nukleationsraten J [cm-3 s-1] nach der Hydrattheorie mit (rechts) und ohne
(links) Berücksichtigung der SCC-Korrektur bei einer konstanten HzO-Konzentration PHro :




i Attuilen des Moleküles b zusammengesetzt, wobei i: .+t-. Für die freie Enthalpienafnb
der Gas-Teilchen-Um\4¡andlung ergibt sich dementsprechend:
lG,..(n,, n¡) : 
- ("" - (r - i) r."r rr Þ - (* X ksT ln Þâ6 (3.21)
(3.22)
t(aor¡å6 ({r,"l," * n5v6)3 - ((t - i) '" + i"r)3) ,
wobei v1 das Volumen eines Molektiles der Substanz i kennzeichnet. Der Exponentialterm
in der Nukleationsrate kann somit geschrieben werden als:
(eo,r¡3 
**-- l(1 - i) '" + Íu6]3expexp /_aci'"\\ t"r/ / AG*\(.- u"t / Xexp (*)'
" 
(*)
Unter Berücksichtigung dieser sogenannten SCCs-Formulierung sind die Nukleations-
raten um drei bis fünf Größenordnungen höher als die Nukleationsrate nach der Hy-
drattheorie (Kulmala et al., 1992). Dies zeigt auch ein Vergleich der Nukleationsraten
nach der Hydrattheorie mit und ohne SCC-Korrektur in Abbildung 3.5. So beträgt
z.B. für eine Temperatur von 200 K die Nukleationsrate nach der Hydrattheorie für eine
HzSO¿-Konzentration von 105 Moleküle/cm3 ungefähr 1g-5'7.*-3s-1, während sie mit
Berücksichtigung der SCC-Theorie mit 10-1'2cm-3s-1 um 4.5 Größenordnungen höher
ist.
sSCC: Self Consistency Correction
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Für höhere HzSO¿-Konzentrationen verringern sich die Unterschiede zwischen den be!
den Nukleationsansätzen. So nimmt die Nukleationsrate bei einer HzSO¿-Konzentration
von 106 Moleküle/cm3. mit dem SCC-Term von 10-s cm-3s-1 um vier Größenordnungen
auf 101 cm-3s-1 zu, entsprechend bei 107 Moleküle/cm3 HrSO4 voo einer Nukleations-
rate von 191 .*3r-1 um drei Größenordnungen auf 101 cm4s-1.
Bei höheren Temperaturen wird der Unterschied geringfúgig größer. So wächst die Nu-
kleationsrate bei T : 216 K und bei einer H2SOa-Konzentration von 106 Moleküle/cm3
von 1"0-12 cm-3s-1 um über fünf Größenordnungen auf 10-6'5 cm-3s-1.
Es zeigt sich somit, daß für bestimmte Bedingungen die Nukleationsrate nach der Hy-
drattheorie einschließlich der SCC-Formulierung in der Größenordnung der klassischen
Nukleationstheorie liegt.
Allgemein wird die Nukleationsrate bei konstanten Partialdrücken für kältere Tempera-
turen größer, da sich die Werte der Sättigungsdampfdrücke erniedrigen, vergleiche auch
Abbildung 3.4, und sich somit die Werte für die relative Feuchte und die relative Säure
erhöhen.
Zusammenfassend kann man festhalten, daß es zw Zeit noch nicht gelungen ist, Theorie
und Meßergebnisse der binären homogenen Nukleation in Übereinstimmung zu bringen.
Die Ursachen für die Widersprüche zwischen Experimenten und Theorie liegen zum
einen in den Meßungenauigkeiten und in den theoretischen Ansätzen und zum anderen
auch in Unsicherheiten bei den zur Berechnung der Nukleationsrate verwendeten'Werten
(P?trron, o, P, âHzo, au2so4) für stratosphärische Temperaturen.
Bei der Nukleationsberechnung ist somit von Unsicherheiten über mehrere Größenord-
nungen auszugehen. Die Nukleationstheorie kann daher nur qualitativ Ergebnisse liefern,
so z.B. in globalen Anwendungen zwischen Gebieten mit starker und schwacher Teilchen-
bildung unterscheiden. In Kapitel 4 werden anhand von Sensitivitätsstudien mit dem
Boxmodell die Unterschiede in der Aerosolgrößenverteilung bei Verwendung der verschie-
denen Nukleationsansätze betrachtet und diskutiert.
3.2,2 Heteromolekulare Kondensation
Die stratosphärischen Aerosolteilchen können durch Kondensation bzw. Verdunstung
von H2O- und H2SO¿-Molekülen wachsen bzw. schrumpfen. Der Wasserdampfdruck
über dem Aerosoltropfen ist dabei im Gleichgewicht mit seiner Umgebung (Hamill, 1975;
Hamill et al., 1977; Steele und Hamill, 1981):
PH,o : P'rilo(w, T) (3.23)
Grund dafür ist, daß für typische stratosphärische Bedingungen die HzO-Konzentration
im Bereich von 1012 Moleküle/cm3 liegt, während die HzSO¿-Konzentration mit ungefähr
105 Moleküle/cm3 (Arnold und Bührke, 1983) um einige Größenordnungen kleiner ist.
Für ein Aerosolteilchen ist daher die 'Wahrscheinlichkeit, auf ein HzO-Molekül zu treffen,
im Vergleich nt der Wahrscheinlichkeit, auf ein HzSO¿-Molekül zu treffen, um das 107-
fache höher. Somit stellt sich das Gleichgewicht nach einer Störung innerhalb weniger
Sekunden wieder ein, wenn es durch Kondensation von H2SOa oder durch Änderungen
in den Umgebungsbedingungen gestört wird.
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Die Kondensation und die Verdunstung von H2O auf den Aerosolteilchen, das sogenannte
Feuchtewachstum, und die Kondensation und Verdunstung von HzSO¿ werden daher in
dem mikrophysikalischen Modell getrennt behandelt. Zunächst wird die Parameterisie-
rung des Feuchtewachstums näher beschrieben, und daran anschließend die Berechnung
der Kondensation und Verdunstung von HzSO¿.
Kondensation und Verdunstung von H2O
Grundvoraussetzung bei der Berechnung des Feuchtewachstums ist, daß die Wasser-
dampfkonzentration über dem H2SO4fH2O-topfen im Gleichgewicht mit dem Parti-
aldruck von H2O ist. Der Wasserdampfdruck Pifjo über einem flüssigen H2SO4/H2O
-Tïopfen ist gegeben durch:
Päio:Päioexp(ffi. ('.i#)) e.24)
e1õjo ist der Wasserdampfdruck über einer ebenen Oberfläche, M¡¡re das Molekularge-
wicht von H2O und (T#) berücksichtigt zusätzliche Lösungsefiekte. Die Abhängigkeit
des Dampfdruckes vòin Rádius des kugelförmigen Tlopfens wird Kelvineffekt genannt.
Die Ursache für den Kelvineffekt ist die Tatsache, daß Moleküle auf einer gekrümmten
Oberfläche weniger benachbarte Teilchen haben als auf einer ebenen Oberfläche. Die
Anziehungskraft zwischen den einzelnen Molekülen ist somit geringer und es können da-
durch mehr Moleküle in die Gasphase entweichen. Als Folge davon ist der Dampfdruck
über einer gekrümmten Oberfläche immer größer als der über einer ebenen Oberfläche.
Wie in Abbildung 3.6 zu sehen ist, sind für Aerosolteilchen mit Radien r > 0.01 pm die
Dampfdrücke konstant, während für kleine Teilchen der Kelvineffekt eine Rolle spielt.
Für typische stratosphärische Bedingungen mit einer Temperatur von 216 K und einem
Partialdruck von PHro : 2 .L0-4 hPa würden Aerosolteilchen mit Radien r ) 0.01 ¡^rm
eine Schwefelsäurekonzentration von 73Yo besitzen, ein Aerosolteilchen mit einem Par-
tikelradius von r 
- 
3 . 10-3pm eine Konzentration von 74To und ein Aerosolteilchen
mit einem Radius von r : l-0-3/¿m eine Konzentration von 76T0. Die kleinen Partikel
besitzen daher auf Grund des Kelvineffektes eine höhere Schwefelsäurekonzentration.
Es ist somit für bekannte Umgebungsbedingungen möglich, die Konzentration der Aero-
solteilchen über Pifjo zu bestimmen.
In dem mikrophysikalischen Modell wird die zu dem jeweiligen Zeitschritt vorliegende
Schwefelsäurekonzentration W durch das Minimum von (P",o 
- 
Píîjo)' bestimmt.
li,ndern sich die Umgebungsbedingungen, z.B. die Temperatur, so verändert sich der
Gleichgewichtsdampfdruck von H2O und damit Größe und Gewichtsprozent des Aero-
solteilchens. Für kältere Temperaturen nimmt z.B. der Dampfdruck ab. Bei einem kon-
stanten Partialdruck kondensieren 'Wassermoleküle an der Teilchenoberfläche, um das
Gleichgewicht wieder herzustellen. Als Ergebnis wächst das Teilchen und seine relative
H2SOa-Konzentration wird dadurch geringer.
In Abbildung 3.7 sind Konzentrationsänderungen der Teilchen ohne Berücksichtigung
des Kelvineffektes als F\rnktion der Temperatur dargestellt. Die relative Konzentrati-










Abbildung 3.6: Wasserdampfkurven für T : 276 K und verschiedene Schwefelsäurekonzentra-
tionen in Abhängigkeit vom Teilchenradius. Die gestrichelten Linien kennzeichnen den Bereich
der stratosphärischen Wasserdampfkonzentrationen von 10-a hPa bis 5 .10-4 hPa. Die durch-











Abbildung 3.7: Abhängigkeit der Schwefelsäurekonzentration von der Temperatur unter Ver-














Abbildung 3.8: Relative Größenänderung der Partikel als F\rnktion des Dampfdruckes für
verschiedene Temperaturen a) 200 K, b) 216 K, c) 230 K und d) 255 K. Die durchgezogenen
Kurven beziehen sich auf alle Teilchen, für die der Kelvineffekt vernachlässigbar ist (16 )
0.01 ¡lm). Die gestrichelten Linien sind für Aerosolteilchen mit einen Partikelradius voî rs :
1,0-3pm gültig.
aldruck von 3 . 10-4 hPa die Konzentration der Schwefelsäurelösung bei einer Tempera-
turänderung von 255 K aú. 245 K um 2% ab, während die Konzentrationsänderung 7%
beträgt, vvenn sich die Temperatur von 215 K um 10 K auf 205 K abkühlt.
Die Änderung der Partikelgröße durch Kondensation oder Verdunstung von HzO kann
über die Massenerhaltung der Schwefelsäure berechnet werden. Betrachtet man beispiels-
weise ein Aerosolteilchen zu einem bestimmten Zeitpunkt t6, so besitzt es die Konzentra-
tion'W6 und die Dichte ps. lindern sich seine Umgebungsbedingungen (T, Pnro) zu dem
Zeitpunkt t1, so ändert sich die Konzentration des Teilchens durch die Anlagerung von
H2O-Molekülen zu'W1 und seine Dichte zr pt, während die Anzahl der HzSO¿-Moleküle
und damit die Masse der Schwefelsäure im Aerosolteilchen m(H2SOa)o : m(HzSO¿)r
konstant bleibt. Es gilt somit :






In Abbildung 3.8 ist die Änderung der Teilchenradien durch das Feuchtewachstum in
Abhängigkeit von dem Partialdruck Psr6 und der Temperatur anhand des normierten
Faktors rtlro 
- 









Abbildung 3.9: Schematische Darstellung der Berechnung des Feuchtewachstums durch Ska-
lierung der Größenklassen zu Beginn und am Ende eines Zeitschrittes
konzentration auf Wo : 75% wd die Dichte auf p¡ 
-- 
t.7 gl" t festgelegt worden. Diese
Werte entsprechen den in dem Schwefelkreislauf verwendeten, siehe Kapitel 2.1.
Aerosolteilchen mit Radien r ) 0.01 pm, für die der Kelvineffekt vernachlässigbar ist
(durchgezogene Kurven), wachsen demzufolge bei einem Partialdruck von 2.L0-4 hPa um
26To,wenn sich die Temperatur von 216 K auf 200 K abkählt, bzw. schrumpfen umL4%,
\4/enn sich die Temperatur auf 230 K erwärmt. Ein kleines Teilchen von 10-3prn wächst
dagegen bei den entsprechenden Temperaturänderungen nur um 22To bzw. schrumpft
um 8%. Das Wachstum der kleinen Teilchen wird durch den Kelvineffekt im Vergleich
zu den großen Teilchen verringert, was besonders für tiefe Temperaturen wichtig ist. Die
Betrachtung des Kelvineffektes ist daher besonders dann für die Modellierung einer Ae-
rosolgrößenverteilung wichtig, wenn die vollständige Entwicklung vom kritischen Embryo
bis hin zu größeren Teilchen beschrieben werden soll.
Für die globale Modellierung muß berücksichtigt werden, daß an den verschiedenen Git-
terpunkten unterschiedliche Umgebungsbedingungen vorliegen und sich die Aerosolparti-
kel so in der Konzentration erheblich unterscheiden können. In dem mikrophysikalischen
Modell wird daher Gleichung 3.25 dazu verwendet, die geänderte Teilchengröße durch
Kondensation und Verdunstung von HzO für jeden Zeitschritt zu berechnen. In Abbil-
dung 3.9 ist dies schematisch dargestellt. Normierungsgrößen sind die in Gleichung 3.5
definierten Radien r¡o für die 44 Größenklassen mit einer Schwefelsäurekonzentration von







neue Gleichgewichtskonzentration Wir und Dichte p1r4 aus den Umgebungsbedingungen
bestimmt, siehe Abbildung 3.9, und damit die neue Teilchengröße rlr errechnet.
Die Kalibrierung der Teilchen am Ende eines jeden, und die Rekalibrierung zu Beginn
eines jeden neuen Zeitschrittes stellt sicher, daß Massenfehler durch den Tlansport ver-
mieden werden und daß für jede Teilchenklasse an jedem Gitterpunkt und zu jedem
Zeitschritt die jeweilige Gleichgewichtskonzentration vorliegt.
Kondensation und Verdunstung von HzSO¿
Die Kondensation bzw. Verdunstung von gasförmigen HzSO¿-Molekülen auf das Ae-
rosolteilchen wird durch den relativen FIuß des Gases zum Teilchen hin beschrieben.
Bei der Berechnung des Flusses unterscheidet man zwischen verschiedenen Kondensati-
onsregimen in Abhängigkeit von der Knudsenzahl Kn. Die Knudsenzahl Kn ist durch






Die freie Weglänge der Schwefelsäuremoleküle lurson ist dabei definiert als (Seinfeld,
1e86):
i",ro. (3.27)o- n(l+z)åx"d
mitz: Mr,/Mnzso¿. Nl kennzeichnet dabei die Konzentration der Luftmoleküle und d
den mittleren Kollisionsdurchm.s.r (d: å(¿" +ds,soo)), der ungefähr 4.68 Ä, betragt
(Zhao, 1993). 
-Für typische stratosphärische Bedingungen liegt die freie Weglänge derMoleküle mit l¡¡rseo ry 10-7m in derselben Größenordnung wie die Radien der Aerosol-
teilchen, so daß Kn 
= 
1 ist. Dieser Bereich wird als Übergangsbereich bezeichnet, da er
zwischen den Bereichen liegt, wo einerseits die Gesetze der Hydrodynamik (Kontinuum)
(Kn < 1) und andererseits die der Gaskinetik (Kn ) 1) gelten. Für den Übergangsbe-
reich selbst existiert keine analytisch exakte Lösung. Es wird daher üblicherweise eine
Näherung verwendet, die den Kontinuum-Fluß und den gaskinetischen FIuß zusammen-
bringt"
Für die vorliegenden Rechnungen wird der Fluß der H2SOa-Moleküle auf die Aerosol-





Ni"t)J:# (3.28)" (1 + C(r)Kn)
D5 bezeichnet dabei den Diffusionskoeffizienten von H2SOa mit D6 : tl}^ c, wobei c die
thermische Geschwindigkeit der Moleküle kennzeichnet. N6 gibt die Konzentration der




















15 2L6.5 3.85 .10-3 5.09 .10-1 9.67 .101 1.41 .104
20 276.6 3.85 .10-3 5.09 .10-1 9.67 .101 1.41 .104 105
25 22L.5 t.g4 .10-2 2.19 .100 3.67 .102 4.79 .L04 105
30 226.5 8.01 .10-2 8.53 .100 1.28 .103 1.50.105 106
35 236.5 1.30 .100 1.13.102 1.38 .104 1.32 .106 2 .106
40 250.4 4.52 .t02 3.03 .103 2.76 .704 2.0L .107
Tabelle 3.1: Konzentration des Schwefelsäuredampfes Nfol in Abhängigkeit von der Höhe. Für
die Berechnung wurden Werte der U. S. Standardatmosphäre zu Grunde gelegt. Die Werte für
N5 entstammen Meßprofilen von Arnold und Bührke (1983).
gasförmigen Schwefelsäure und Nåol die Konzentration des HzSO¿-Dampfes über dem
Lösungstropfen an.
Der Zähler entspricht dem Maxwellschen Fluß für das Kontinuum und der Nenner dem
Korrekturterm, \'robei C(r) nach F\rchs und Sutugin (1971) gegeben ist durch:
4 1-o) (3.2e)
a bezeichnet den Stoßkoeffizienten. Er ist definiert als das Verhältnis der H2SOa-
Moleküle, die von dem Aerosolteilchen aufgenommen \4/erden, n) d.eî Gesamtanzahl
aller Moleküle, die mit Aerosolteilchen kollidieren. In der Tabelle 3.1 sind nach
Gleichung 3.9 berechnete Werte der Gleichgewichtskonzentrationen des Schwefelsäure-
dampfes Nfol für vier verschiedene Schwefelsåiurelösungen angegeben. Meßprofile der
H2SOa-Konzentration (Arnold und Bührke, 1983; Möhler und Arnold, 1992) liegen in
dem Bereich von 105 bis 106 Molekülef cm}, so daß für typische stratosphärische Bedin-
gungen zwischen 20 km und 25 km und Schwefelsäurekonzentrationen von W < 75%
gilt N6 >> Nå"t. Der Fluß von gasförmigen HzSO¿-Molekülen auf ein Aerosolteilchen ist
somit näherungsweise proportional zur HzSO¿-Konzentration.
Generell nimmt in Abhängigkeit von der Höhe die Schwefelsäurekonzentration der Aero-
solteilchen zu, da die Temperatur mit zunehmender Höhe steigt, siehe auch Abbildung
3.7. So besitzen Aerosole in 35 km Höhe eine Schwefelsäurekonzentration um 85% und
damit mit Nf"l : L.32. 106 Moleküle/cm3 einen Dampfdruck, der in der Größenord-
nung der HzSO¿-Konzentration N6 : 2 . 106 Moleküle/cm3 liegt. In 35 km Höhe ist
daher je nach Umgebungsbedingung der Kondensations- oder der Verdunstungsprozeß
entscheidend. Auf Grund des Kelvineffektes ist dabei die Wahrscheinlichkeit, daß Schwe-
felsäuremoleküle von kleinen Teilchen verdunsten, größer, so daß der Verdunstungsprozeß
sich für kleine Teilchen beschleunigt. In 40 km Höhe ist der Gleichgewichtsdampfdruck
über der Lösung so hoch, daß keine Aerosolbildung mehr möglich ist.
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1.333 + 0.7LKn-1
-\i/: 1+I{''-t T' 3a
Für die Entwicklung der Aerosolgrößenverteilung ist daher im wesentlichen nur der
Kondensationsprozeß von Bedeutung. Zur Verdunstung (Evaporation) von gasförmi-
ger Schwefelsäure kommt es nur in den Fällen, in denen eine sehr geringe HzSO¿-
Konzentration vorliegt oder die Temperatur sehr hoch ist wie in der oberen Stratosphäre.
Hier stellt der Sättigungsdampfdruck über der Lösung N[or eine obere Randbedingung
für die Aerosolbildung dar.
In dem mikrophysikalischen Modell wird die Kondensation von HzSO¿ als Advektion im
r-Raum und die'Wachstumsrate der Aerosolteilchen entsprechend als radiale Geschwin-
digkeit v, aufgefaßt.
ôn(r,t) :_A (2, \ A
ât xo,,a. a, 1ai"(''t) ) -f (v'n(r' t)) (3'30)
Für die numerische Lösung wird ein von Chlond (1994) entwickeltes Advektionsschema
verwendet, welches auf einer Kombination aus 'exponential upwind scheme' (Spalding,
L972) und Bott-Verfahren (Bott, 1"989a,b) besteht. Dieses Verfahren hat den Vorteil,
daß es massenerhaltend ist, nur wenig numerische Diffusion zeigt und sehr wenig Re-
chenzeit benötigt. Die Advektionsgleichung wird für die Lösung von dem r-Raum auf
ein äquidistantes Gitter der Länge Ax in den x-Raum transformiert:
t -+ fr: lnr
v. -+ |v.
Für die radiale Advektionsgleichung erhält man mit At als konstantem Zeitschritt:
'l*':"1 - # lF,*,r, -Fr-rzz] (3.31)
Fi+t/z und Fi-1¡2 markieren die zeitlich gemittelten Teilchenflüsse an der rechten und
der linken Grenze der Gitterbox. Die Wachstumsrate v, ist nach Hamill et al. (1977)
und Turco et al. (1979a) bestimmt durch:
'":3: gþ (3.32)- ü ïwo0t
Die Anzahl von HzSO¿-Molekül€ri n5 im Partikel ist gegeben durch:
4trr3 pW (3.33)n6
3m¡
wobei m6 die Masse eines HzSO¿-Moleküles bezeichnet. Für den ersten Term der Ablei-
tung ergibt sich somit:
fu rn5
ân¡ - 4npWr2
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Abbildung 3.10: Wachstumsrate v" für die o : 1 (-) als F\rnktion der Teilchenradien. Es
wurde für alle Höhen eine H2SOa-Konzentration von 10-5 Moleküle/cms angenommen. Die
- - - Linie markiert die Wachstumsrate für den Kontinuum-Bereich, die -.-.- Linie die für den
Bereich der Gaskinetik. Die ... Linie ist die entsprechende Wachstumsrate für o : 0.04.
Für sehr kleine Radien r -+ 0 geht Kn -+ oo und entsprechend C(r) -+ 314 a. Damit






In Abbildung 3.10 ist die Wachstumsrate vr für vier verschiedene Höhen dargestellt. Der
Größenbereich für den die Gesetze der Gaskinetik angewendet werden können, nimmt




Für sehr große Radien r -+ oo geht Kn -+ 0 und damit C(r) -+ 0. Die Wachstumsrate



















Abbildung 3.11: Änderung einer Größenverteilung (i) durch Kondensation in 20 km Höhe
nach einem Jahr für verschiedene H2SOa-Konzentrationen 1) H2SOa : 104 Moteküle/cm3, 2)
HzSO¿ : 1,05 Moleküle/cm3 und 3) H2SO4 : 106 Moleküle/cm3.
Bereich ist a direkt proportional zur Wachstumsrate. Es ist daher von großem Interesse,
den genauen Wert von d zu kennen. Experimente in den letzten Jahren haben gezeigt,
daß der Wert von a kleiner als eins ist. So bestimmte Van Dingen (1990) den Stoßko-
effizienten in dem Bereich 0.028 < a < 0.064 mit einem Mittelwert von o : 0.04. Ein
Aerosolteilchen würde somit durch die Wahl eines Stoßkoeffizienten von o : 0.04 statt
eines Stoßkoeffizienten von a : L um das 250-fache langsamer wachsen. Die Auswir-
kungen des Stoßkoeffizienten o bei der Entwicklung einer Aerosolgrößenverteilung sind
daher von erheblicher Bedeutung und werden in Kapitel 4 in den Sensitivtätsstudien
unter Berücksichtigung aller mikrophysikalischer Prozesse untersucht.
Neben dem Stoßkoeffizienten o ist die gasförmige HzSO¿-Konzentration ein wesentlicher
Faktor für die Bedeutung des Kondensationsprozesses.
In Abbildung 3.11ist für typische stratosphärische Bedingungen in 20 km Höhe (T:216 K,
50 hPa) beispielhaft die Entwicklung einer vorgeschriebenen Lognormalverteilung mit ei-
nem Moderadius von rm : 0.075 pm, einer Standardabweichung von øs : 1.8 und einer
Gesamtteilchenkonzentration von N¡ : 1 Teilchen/cm3 durch Kondensation nach einem
Jahr für drei verschiedene HzSO¿-Konzentrationen dargestellt. Für eine Schwefelsäure-
konzentration von 104 Molektile/cm3 ist nach einem Jahr kaum ein Unterschied zu sehen,
während sich bei einer LO-fachen höheren Konzentration der Moderadius um 0.02 ¡-r,m
verschiebt. Für eine HzSO¿-Konzentration von 106 Moleküle/cm3 dagegen liegt der Mo-
deradius bei r- :0.2 ¡lm. Die Verteilung hat sich somit um mehr als 100% verschoben.
Durch Kondensation verschiebt sich dabei die Verteilung nicht nur zu höheren Radien,
sondern die kleinen Aerosolteilchen wachsen auf Grund ihrer höheren Wachstumsrate





Verteilung im zeitlichen Verlauf durch Kondensation erheblich.
3.2.3 Koagulation
Die Kollision von Teilchen und ihre anschließende Koaleszenz wird als Koagulation be-
zeichnet. Die verschiedenen Koagulationsformen werden dabei anhand der Bewegungsart
der Teilchen klassifiziert. Man unterscheidet zwischen L) der Brownschen Koagulation,
die durch zufällige thermische Bewegung entsteht, 2) der Koagulation von Teilchen auf
Grund unterschiedlicher Sedimentationsgeschwindigkeiten und 3) der Koagulation von
Teilchen unter dem Einfluß turbulenter Diffusion. Im folgenden wird nur die Brownsche
Koagulation betrachtet, da sie für stratosphärische Bedingungen wesentlich ist (T\rco
et al., 1932). Unter der Voraussetzung, daß alle Teilchen kugelförmig und ungeladen
sind, und die Masse der Aerosolteilchen erhalten bleibt, erhält man für die diskrete




- E\N,K.i, E\i.lnx:u (k:i-j)+-,2oo (3.3s)j=1 j=1
:_
Der erste Term gibt den Verlust von Teilchen der Größenklasse i durch Koagulation
mit Teilchen aus allen Größenklassen an. Der zweite Term enthält den Anstieg in der
Aerosolkonzentration Ni, wobei die Masse der kollidierenden Teilchen gleich der Masse
von i ist. Auf Grund der Ununterscheidbarkeit der Teilchen ergibt sich der Faktor |.
K¡¡ ist der Brownsche Koagulationskoeffizient für Teilchen der Größe i und j, welcher
die Wahrscheinlichkeit fúr einen Zusammenstoß zwischen beiden angibt. Er wird nach
Fuchs (1964) folgendermaßen berechnet:
1ç,j: 2tr(Di+q)2(r,+r,t i 2(t'+t:) + 8(Di+qìl-1
' Lz (r' * r.¡ * gi.¡) ' 2ci¡ (r¡ + r¡)l (3.39)
ri kennzeichnet den Radius der Aerosolteilchen der i-ten Klasse und D¡ den dazugehörigen
Diffusionskoeffizienten. Der Diffusionskoeffizient ergibt sich unter Berücksichtigung der
'Cunningham-slip correction' (Phillips, 1975):
r-, _ kuT fr++xn,+6Knf +l8KnflD':ffilffi1 (3'10)
Knl steht für die Knudsenzahl der Aerosolteilchen in der Luft und 4 für die dynamische
Viskosität. Es gilt ferner:
ei+sí
c! +cl
die thermische Geschwindigkeit der Teilch€r, rn¡ ihre Masse und g¡ ein
für das Nichtkontinuum ist mit:
,, 
: 
uh l{rr, * t1)3 ((zr,)2 + ri)å] - zr,
8ij :
"rJ _



























Abbildung 3.12: Koagulationskoeffizienten bei typischen stratosphärischen Bedingungen (T
: 2!6 K, P:50 hPa) für verschieden große Aerosolteilchen mit Radien a) 11 : 10-3¡;m, b)
tr : L0-2 pm, c) 11 : 10-1r¿m, d) 11 : 1 ¡,rm in Abhängigkeit vom Radius 12. Die gestrichelte
Linie gibt die Koagulationsfunktion für gleich große Teilchen an.
Es ist dabei li :8Di/zrci.
In Abbildung 3.12 sind für typische stratosphärische Bedingungen die Koagulationskoef-
fizienten für vier verschieden große Aerosolteilchen aufgetragen. Es ist zu erkennen, daß
die Wahrscheinlichkeit für die Koagulation zvveier gleich großer Teilchen am geringsten
ist. Ungleich große Teilchen haben eine höhere 'Wahrscheinlichkeit zu kollidieren, da
für größere Teilchen zwar einerseits die Diffusivität abnimmt (D o 1/r), aber anderer-
seits auch der Wirkungsquerschnitt (øn x r2) steigt. Die Interferenzen zwischen kleinen
Wirkungsquerschnitten und sehr großer Beweglichkeit bei sehr kleinen Teilchen und vi-
ce versa zwischen den größeren Wirkungsquerschnitten und der geringeren Diffusivität
bei größeren Teilchen sind die Ursache für das Maximum in der Koagulationsfunktion
für gleich große Radien. Für die hier vorliegenden Bedingungen liegt das Maximum bei
r:0.1 pm.
Die Werte der Koagulationskoeffizienten stimmen gut mit Literaturangaben überein
(Kritz,1975; Schult, 1991 ).
In dem mikrophysikalischen Modell werden als Grenzbedingungen angenommen, daß
keine kleineren Teilchen als die der ersten Größenklasse, und keine größeren als die der
letzten existieren. Darüber hinaus wird vorausgesetzt, daß sich bei den durch Kollision
entstandenen neuen Partikeln das'Wasserdampfgleichgewicht sofort wieder einstellt.
Unter der Berücksichtigung der gewählten Diskretisierung der Größenverteilung in Glei
chung 3.4, wird die Koagulation folgendermaßen berechnet:

















Abbildung 3.13: Zeitliche Änderung einer typischen Aerosolgrößenverteilung durch Koagula-
tion in 20 km Höhe.
wobei ôij :1 für i I j und ôi¡ : å für i: j.
Die Masse m1 bezeichnet hier die Gesamtmasse der Aerosolteilchen in der jeweiligen
Größenklasse i. Gleichung 3.4L unterscheidet sich zu den von Kritz (1975) und Toon
et al. (1988) aufgestellten diskreten Koagulationsgleichungen durch die Wahl der Masse
des Aerosolteilchens ûri â,Tr Stelle seines Volumens vi als normierende Größe. Die Masse
wurde gewählt, da sie die durch den Kelvineffekt vorliegende unterschiedliche Dichte und
Konzentration der Aerosolpartikel mit berücksichtigt.
Ein wesentliches Merkmal der Koagulation ist, daß sie quadratisch (!) von der Anzahl
der Aerosolteilchen abhängt und damit in der Stratosphäre am wirksamsten in dem
Maximum der Aerosolschicht in ungefähr 20 km Höhe ist.
Um den Einfluß der Koagulation auf die Entwicklung einer Größenverteilung abzuschätzen,
wird für typische stratosphärische Bedingungen in 20 km Höhe (T:216.5 K, P :50 hPa)
die zeitliche Änderung einer vorgegebenen Lognormalverteilung mit einem Moderadius
von rm : 0.075 ¡rm, einer Standardabweichung von øs : 1.8 und einer Teilchenkonzen-
tration von Ns : 5 Teilchen/cm3 durch Koagulation nach einem halben, nach einem und
nach zwei Jahren berechnet. Die Ergebnisse sind in Abbildung 3.13 dargestellt. Es zeigt
sich, ähnlich wie bei Hamill et al. (1977) und Toon et al. (1979a), daß die Koagulation
auf die großen Teilchen mit r > 0.2 pm keinen Einfluß hat, für die kleinen Teilchen
mit r < 0.1 ¡rm jedoch eine beachtliche Senke darstellt. Betrachtet man die diskrete
Aerosolgrößenverteilung, so läßt sich dieser Vorgang einfach erklären. Ursache für die
ungleiche Entwicklung ist die Tatsache, daß der Verlust der Teilchen pro Klasse durch
Koagulation mit zunehmender Teilchengröße geringer wird. Kollidieren z.B. große Teil-
chen mit sehr kleinen Teilchen, so werden die kleinen Partikel vollständig aus ihrer Klasse
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entfernt, für die großen Teilchen ist jedoch der Massenzuwachs oft zu gering, um eine
größere Klasse zu erreichen. Die zeitliche Änderung der Aerosolgrößenverteilung durch
Koagulation wird dabei auf Grund der quadratischen Abhängigkeit sehr stark durch die
Gesamtteilchenanzahl Ne bestimmt. Für eine Abbildung 3.13 entsprechende Modellie-
rung der zeitlichen li.nderung der Aerosolgrößenverteilung durch Koagulation mit einer
Gesamtanzahl von No : L Teilchen/cm3 verschob sich der Moderadius der Verteilung
wesentlich langsamer ( x Lla ) ah für No : 5 Teilchen/cm3.
Aus Abbildung 3.13 kann man eine Verschiebung des Moderadius um ungefähr 0.015 pm
pro Jahr abschätzen, was einer Wachstumsrate von 5 .10-16 m/s entspricht. Dieser Wert
liegt ungefähr in der Größenordnung der Wachstumsrate durch Kondensation für eine
HzSO¿-Konzentration von 105 Moleküle/cm3, siehe Abbildung 3.10. Da die Koagulation
unabhängig von der HzSO¿-Konzentration ist, ist sie der entscheidende Prozeß für das
Wachstum kleinerer Aerosolteilchen mit r < 0.1- ¡.lm bei niedrigen Schwefelsäurekonzen-
trationen und bei hohen Teilchenkonzentrationen. Ist jedoch die Schwefelsäurekonzen-
tration nur um einen Faktor 10 höher, so ist der Koagulationsprozeß im Vergleich zum
Kondensationsprozeß um eine Größenordnung geringer und bei entsprechend höheren
HzSO¿-Konzentrationen vernachlässigbar.
3.2.4 Sedimentation
Aerosolteilchen fallen in dem Schwerefeld der Erde mit einer Geschwindigkeit, die durch
Reibungskräfte und durch die Schwerkraft bestimmt wird. Unter der Voraussetzung, daß
die Teilchen kugelförmig sind, erfolgt die Berechnung der Sedimentationsgeschwindigkeit
nach der Stokes-Cunningham Gleichung (Pruppacher und Klett, 1978):
(3.42)
*
po bezeichnet die Teilchendichte, p¡" die Luftdichte, 4 die Viskosität, g die Schwerebe-
schleunigung und À die mittlere freie Weglänge der Luftmoleküle. Der * Term bezeichnet
die sogenannte 'Cunningham-slip-flow'- Korrektur mit den empirisch bestimmten Kon-
stanten A, B und C für die nach Pruppacher und Klett (1978) gilt: A 
--L.257,, B:0.4,
C : -1.1.
In Abbildung 3.14 sind die Sedimentationsgeschwindigkeiten für verschieden große Ae-
rosolteilchen dargestellt. Die relativ starke Zunahme der Sedimentationsgeschwindigkeit
mit der Höhe bei kleinen Teilchen ( r . i ) ist durch den Anstieg in der freien Weglänge
Ã zu erklären. Die Sedimentationsgeschwindigkeit unterscheidet sich dabei zwischen
kleinen und großen Aerosolteilchen um drei bis vier Größenordnungen. Schätzt man
Absinkzeiten für unterschiedlich große Teilchen ab, so benötigt ein Aerosolteilchen mit
einem Radius r: L p,m eine Zeit von 3.5 Tagen, um aus einer Höhe von 30 km 1 km tief
zu fallen. Aus L5 km Höhe braucht es für eine Fallhöhe von L km eine Zeit von 23 Tagen.
Ein kleines Aerosolteilchen mit einem Radius von 0.01 ¡rm dagegen braucht in 30 km
Höhe eine Zeit von ungefähr 1 Jahr, bzw in 15 km Höhe von 10.5 Jahren, um 1 km zu
fallen. Für kleine Aerosolteilchen ist daher die Sedimentation nahezu vernachlässigbar,
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Abbildung 3.14: Vertikalprofile der Sedimentationsgeschwindigkeit in Abhängigkeit von der
Höhe für verschiedene Teilchenradien mit a) r: 10-3¡^lm, b) r: L0-2¡.tm, c) r: 10-1pm,
d) r:7 p , e) r:10pm. Bei derBerechnunglagenWertederU.S. StandardAtmosphäre
zu Grunde.
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getrennt vom vertikalen Tbansport berechnet. Unter der Voraussetzung, daß die Teilchen
in der Gitterbox gleichmäßig verteilt sind, wird die Sedimentation in dem Modell durch
einen einfachen Senkenterm parameterisiert, der proportional zur Teilchendichte und zur
Sedimentationsgeschwindigkeit ist.
Für den Nettoverlust an Teilchen in jeder Klasse i gilt dabei:
aN' : Niv'atti:-L=- , (r.+a¡
wobei At den Zeitschritt und Az die Höhe der Modellschicht bezeichnet.
Diese Parameterisierung ist sicher sehr stark vereinfacht, vor allem, wenn man die Tat-
sache berücksichtigt, daß die vertikale Auflösung in dem Modell in der Stratosphäre sehr
groß ist. Neben fehlenden zusätzlichen Information, die Werte für die Temperatur und
Druck liegen nur für die Gitterbox bzw. für die obere und untere Grenze vor, ist es aber
vor allem der größere Mehrbedarf an Rechenzeit, der ein zusätzliches Vertikalprofil für
jede Gitterbox technisch unrealisierbar macht.
Die zweifellos elegantere Methode ist es, die Sedimentation gemeinsam mit dem vertika-
len Tïansport zu berechnen. Dies ist zum einen auf Grund der Struktur des Zirkulations-
modells technisch sehr aufwendig, und zum anderen würden die Vorteile der Separation
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von Sedimentation und vertikalem Tlansport, die in einem variablen mikrophysikalischer






Im folgenden wird untersucht, inwieweit das im letzten Kapitel vorgestellte mikrophy-
sikalische Modell in einer Boxversion in der Lage ist, Bildung und Entwicklung des
stratosphärischen Aerosols zu beschreiben. Es werden dabei zunächst die Boxversi-
on des mikrophysikalischen Modells und die bei den Sensitivitätsstudien verwendeten
Daten vorgestellt. Im Anschluß daran wird im zweiten Teil untersucht, inwieweit das
Boxmodell die Größenverteilung des stratosphärischen Hintergrundaerosols wiedergeben
kann. Es werden dabei Senstivitätstudien für unterschiedliche stratosphärische Höhen,
Jahreszeiten und geographische Breiten durchgeführt. Darüber hinaus wird der Einfluß
der Eingangsdaten sowie von verschiedenen mikrophysikalischen Parameterisierungen auf
die Hintergrundverteilung studiert. Im letzten Teil dieses Kapitels wird untersucht, in-
wieweit das mikrophysikalische Boxodell die beobachtete zeitliche Entwicklung in einer
vulkanisch gestörten Atmosphäre beschreiben kann.
4.L Einleitung
In dem vorhergehenden Kapitel 3 wurde das für den Einbau in ECHAM4 konzipier-
te Modell vorgestellt. Wie in Abbildung 3.1 gezeigt wird, werden Temperatur, Druck,
gasförmige Schwefelsäure und Wasserdampf als Eingangsgrößen für das mikrophysika-
lische Modell benötigt. Sie müssen für die nachfolgenden Sensitivitätsstudien aus Be-
obachtungen bzw. Simulationen vorgeschrieben werden. Für die Schwefelsäurekonzen-
tration ergibt sich dabei eine besondere Schwierigkeit, da sie nicht unabhängig von der
Aerosolgrößenverteilung ist. Die gasförmige Schwefelsäure ist zum einen nicht nur ei-
ne Quelle für die Nukleation und die Kondensation, sondern hängt zum anderen auch
ihrerseits über Kondensation und Verdunstung von der Anzahl der Aerosolteilchen ab.
Es wird daher für die nachfolgenden Sensitivitätsstudien die H2SOa-Konzentration nicht
direkt vorgeschrieben, sondern über die mikrophysikalischen Prozesse und über die Um-
wandlung von SO2 mit OH berechnet:
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Abbildung 4.1.: Vertikalprofil der SO2-Konzentration (Turco et al., 1981). Für jedes Profil ist
die größte Wellenlänge, die bei der COS-Photodissoziation betrachtet wird, angegeben.
Die für die Reaktion benötigte Reaktionskonstante wird dabei dem JPll-Bericht von
de More et al. (1992) entnommen. Da der Schwerpunkt der hier vorgestellten Sensiti-
vitätsstudien auf der Validierung des mikrophysikalischen Modells liegt, wurde auf die
Mitführung eines kompletten stratosphärischen Chemiemodells verzichtet.
Für die Sensitivitätsstudien wurde desweiteren eine Modifikation des mikrophysikalischen
Modells gegenüber der globalen Anwendung bei der Berechnung der Sedimentation vor-
genommen. Um den Sedimentationsfluß an dem gewählten Punkt abzuschätzen, wurde
für die vorliegenden Sensitivitätsstudien der Box eine Höhe von 1 m zugeschrieben. Die
Sedimentationsgeschwindigkeit ist für jede Klasse jeweils für die obere Grenze vsqç und
die untere vr,rç berechnet worden.
Da die Verteilung über die garøe Box als konstant angenommen wird, läßt sich der
Nettoverlust durch Sedimentation über die Differenzgeschwindigkeit ausrechnen. Die
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wobei At den Zeitschritt und Az : 1 m die Höhe der Box kennzeichnet.
Für alle mit dem Boxmodul durchgeführten Sensitivitätsstudien wurde als Anfangsbe-
dingung die Aerosolkonzentration Null gesetzt und für jedes gewählte Druckniveau (in
hPa) realistische Temperaturen, OH-, HzO- und SOz-Konzentrationen vorgeschrieben.
AIs Datensätze für Temperatur, Druck, HzO und OH wurden zum einen Beobachtungs-
daten (Rind et al., 1993; Pawson et al., 1993), und zum anderen gemittelte Daten aus
einem 12 Jahre Feedback-Lauf des ECHAM32-Modells mit homogener und heterogener
Chemie von Steil (1997) verwendet, siehe Anhang. Meßdaten haben den großen Vorteil,
daß sie als Eingabeparameter fúr einen Vergleich der Modellergebnisse mit Aerosolbeob-
achtungen besser geeignet sind als die ECHAM3-Daten. Simulationsdaten haben dage-
gen gegenüber den Beobachtungen den Vorteil, daß man eine in sich konsistente globale
Verteilung der Temperatur, von H2O und OH vorliegen hat. Während globale Beobach-
tungen des stratosphärischen 'Wasserdampfes von Satellitenmessungen u.a. von SAGEs
(Rind et al., 1993), HALOE4 (Remsberg et al., 1996) und MLS5 (Elson et al., 1996)
vorliegen, existieren globale Beobachtungen der OH-Konzentration nicht. Beide Kon-
zentrationen hängen aber eng über chemische Umwandlungsprozesse zusammen, so daß
es schwierig ist, zueinander passende Datensätze von H2O und OH zu finden. Obwohl in
den Modelldaten unterschiedlich starke regionale Abweichungen im Vergleich zu Beob-
achtungen zu erkennen sind, repräsentieren sie andererseits jedoch auch die im Hambur-
ger Zirkulationsmodell ECHAM vorliegenden Bedingungen. Da das mikrophysikalische
Modell für den Einbau in das Zirkulationsmodell entwickelt worden, sowie eine Koppe-
lung mit dem Chemiemodell von Steil (1997) vorgesehen ist, bieten die Simulationsdaten
gute Testbedingungen. Es werden daher im wesentlichen für die Sensitivitätsstudien die
simulierten ECHAM3-Daten für Temperatur, H2O und OH in Abhängigkeit von der
Höhe verwendet. Es werden jedoch im folgenden auch Sensitivitätsstudien mit Beobach-
tungen durchgeführt und die mit Beobachtungs- und Simulationsdaten durchgeführten
Sensitivitätsstudien miteinander verglichen.
Da das Chemiemodell von Steil (1997) keine Schwefelchemie behandelt, muß für die
SOz-Konzentration auf die wenigen Literaturdaten zurückgegriffen werden. Für stra-
tosphärisches SOz existieren einige globale Satellitendaten von TOMS6 (Krueger et al.,
1995) und MLS (Read et al., 1993), da sie aber nur Säulenwerte angeben, sind sie für
die vorliegende Anwendung nicht geeignet. Daher werden Daten für die ungestörte SOz-
Konzentration aus einem simuliertem Vertikalprofil von T\rrco et al. (1981) verwendet,
siehe Abbildung 4.1. Es wurde dabei das SO2-Profil für eine COS-Photodissoziation bis
zu einer Wellenlänge von À < 312.5 nm ausgewählt, welches unterhalb 20 km sehr gut
2Datensätze für ECHAM  liegen z.Zt. noch nicht vor. Derzeit wird das chemische Modell in
ECHAM4 eingebaut.
sSAGE: Stratospheric Aerosol and Gas Experiment
4HALOE: HALogen Occultation Experiment
óMLS: Microwave Limb Sounder
6TOMS: Total Ozone Mapping Spectrometer
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mit den Beobachtungen übereinstimmt. Oberhalb von 20 km liegen die Simulationswerte
im Vergleich zu den Beobachtungen zu niedrig, jedoch existieren für diese Höhen auch
wenig Beobachtungen.
Es bleibt festzuhalten, daß die für die Sensitivitätsstudien verwendeten Daten, besonders
die Werte für SO2 und OH, Simulationsrechnungen entnommen worden und nur durch
wenige oder indirekte Messungen validiert sind. Sie beinhalten somit Unsicherheiten,
die man bei dem Vergleich von simulierten und beobachteten Aerosolverteilungen mit-
berücksichtigen muß. In Abschnitt 4.2 wird auf den Einfluß der Eingabegrößen noch
anhand von Fallstudien im Detail eingegangen.
4.2 Das stratosphärische Hintergrundaerosol
4.2.L Messungen
Es existieren zahlreiche Messungen des stratosphärischen Aerosols durch In-Situ-Meß-
verfahren (Teilchendetektoren) und Fernerkundungsverfahren (Satelliten, Lidar, Sonnen-
photometer). Für die Validierung der von dem Boxmodell modellierten Aerosolgrößen-
verteilung ist vor allem die direkte Messung der Aerosolgrößenverteilung interessant. Die
ersten In-Situ-Messungen des stratosphärischen Aerosols mit Teilchendetektoren stam-
men aus dem Jahr Lg6L von Junge et al. (L961). Von Beginn der siebziger Jahre an liegt
eine kontinuierliche Meßreihe des Vertikalprofils der stratosphärischen Aerosolgrößenver-
teilung für Laramie, Wyoming (4L" N) vor, wobei regelmäßig vertikale Ballonaufstiege in
einem Abstand von ungefähr einem Monat durchgeführt worden sind. Bei den Ballon-
messungen sind mit optischen Teilchenzählern Aerosolpartikel mit Radien r ) 0.L5 pm
und r > 0.25 pm gemessenen worden und seit 1983 auch mit einem CN-Detektor Teil-
chen mit Radien r ) 0.01 pm (Hofmann et al., 1975; Hofmann und Rosen, 1981; Deshler
et al., 7992a; Deshler et al., 1993).
Die Rolle, die stratosphärische Aerosolteilchen und polare stratosphärische Wolken beim
Ozonabbau spielen, hat in den letzten Jahren dazugeführt, daß vermehrt Vertikalprofile
des Aerosols aus der Arktis (Hofmann und Deshler, L989; Schlager et al., 1990) und der
Antarktis (Hofmann et al., 1989; Hofmann et al., 1992; Deshler et al., 1992b) vorliegen.
Globale Beobachtungen der vertikalen Größenverteilungen des stratosphärischen Aero-
sols, die aus recht wenigen Messungen bestehen, sind u.a. in Rosen et al. (1975), Hofmann
et al. (1976) und Hofmann und Rosen (1981) zu finden.
Im Rahmen von Meßkampagnen liegen besonders für die polaren Gebiete Flugzeugmes-
sungen der vulkanisch ungestörten Aerosolgrößenverteilungen vor (Baumgardner et al.,
1992; Wilson et al., L992; Brock et al., 1995).
Eine der größten Schwierigkeiten bei der Beschreibung des stratosphärischen Aerosols
ist die FYage, welcher Wert repräsentativ für das stratosphärische Hintergrundaerosol ist
und somit die Größenverteilung des H2SOa lHzO Aerosols ohne vulkanische Einflüsse be-
schreibt. Eine Periode ohne starke vulkanische Einflüsse stellten in den letzten 20 Jahren
die Jahre 1978 und 1979 dar. Für diese Jahre lagen die Werte in der optischen Dicke r
für ) : 0.55 pm unter 0.01 (Sato et al., 1993). Die Sensitivitätsstudien werden daher
im folgenden im wesentlichen mit den in Hofmann und Rosen (1981) veröffentlichten
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Werten aus den Jahren 1978-1979 verglichen.
In der Literatur werden unterschiedliche Verteilungsformen zur Beschreibung der Größen-
verteilung des stratosphärischen Hintergrundaerosols verwendet, z.B. modifizierte Gamma-
Verteilung en, ZOLT 
-Verteilungen, Exponentialverteilungen und Lognormalverteilungen.
In Russel et al. (1981) ist eine Übersicht über die wesentlichen, zur Beschreibung der Meß-
daten verwendeten, Größenverteilungen und ihrer Parameter gegeben. Als 'klassische'
Größenverteilung zur Beschreibung des Hintergrundaerosols hat sich in der Literatur in




mit einem Moderadius von rm : 0.0725 p,m und einer Standardabweichung von ø, :
1.86. N0 kennzeichnet die Gesamtteilchenanzahl.
Flugzeugmessungen von Wilson et al. (1992) mit Teilchendetektoren, die Aerosolteil-
chen mit Radien r > 0.04 pm nachweisen können, zeigen, daß in den polaren Gebieten
oberhalb der Tïopopause bimodale Verteilungen existieren. Ebenfalls sind bimodale
Verteilungen in den Tbopen in der oberen Tropo- und unteren Stratosphäre gemessen
worden (C. 'Wilson, pers. Mitteilung).
In der Literatur angebene wichtige Größen, die dem Vergleich der simulierten Größenver-
teilungen mit gemessen sowie der gemessenen Größenverteilungen untereinander dienen,
sind zum einen die Aerosolkonzentration N15 und N25, die alle Teilchen mit Radien
r I 0.15 ¡,r,m bzw. r > 0.25 pm beinhalten, sowie das Größenverhältnis, 'Size ratio',
Nr¡/Nzs. Die simulierten Größenverteilungen werden im weiteren Verlauf dieses Ab-
schnittes anhand der Teilchenkonzentration N15 und des Größenverhältnisses N15/N25
mit den Beobachtungen verglichen. Dies hat den Vorteil, daß beide Parameter direkt
gemessen worden sind und nicht wie eine Lognormal- oder eine andere Verteilung eine an
den Datensatz angepaßte Verteilungsform darstellen. Bemerkenswert ist in diesem Zu-
sammenhang auch, daß, wie bei den Messungen aus Laramie, ein CN-Teilchendetektor
r ) 0.0L pm und mehrere optische Teilchenzähler mit r ) 0.L A¿m ver\ryendet worden sind,
so daß für den Bereich zwischen 0.01 pm und 0.L pm nur der integrale Wert der Teilchen-
anzahl bekannt ist. Das System ist daher über diesen Radienbereich unbestimmt und
besitzt einen Fleiheitsgrad, der in der Wahl der vorgegebenen Größenverteilung liegt.
4,2.2 Sensitivitätsstudien
Es wurden zunächst Sensitivitätsstudien mit konstanten Eingabedaten über mehrere
Jahre integriert. Es zeigte sich dabei generell, daß die Aerosolverteilungen nach ei-
ner Integrationszeit von 5 bis 10 Jahren in Abhängigkeit von der Temperatur und der
Quellstärke entweder einen Gleichgewichtszustand erreichen, oder einen Grenzzyklus
durchlaufen.
Abbildung 4.2 a) zeigt für konstante Juli-Bedingungen in 50 hPa eine zeitliche Folge





































Abbildung 4.2: a) Vergleich einer mit dem Boxmodell simulierten Sequenz von typischen Hin-
tergrundverteilungen im 3-Monatsabstand mit Beobachtungen; durchgezogene Linie: simulier-
te Größenverteilungen; gestrichelte Linien: typische Hintergrundverteilung mit rrr, : 0.075 /¿m,
os : 1.8. b) Zeitliche Entwicklung der Aerosolkonzentration r* > 1.5 pm (Nr¡), und des
Größenverhältnisses (Nrs/Nzr). Die gestrichelte Linie gibt das gleitende Mittel über vier Jah-
re und die graue Fläche kennzeichnet Werte aus Ballonmessungen von Hofmann und Rosen
(1e81).
deutlich zu erkennen, daß die Sequenz der modellierten Verteilungen durch eine typi-
sche, aus Beobachtungen abgeleitete, Hintergrundverteilung beschrieben werden kann.
Berücksichtigt man die Tatsache, daß sich in der Natur auf Grund von Advektionspro-
zessen und saisonalen Veränderungen eine Überlagerung der Verteilungen einstellt und
daß die Lognormalverteilung selbst nur eine an Daten angepaßte Größenverteilung ist,
zeigt sich, daß das mikrophysikalische Modell in der Lage ist, die beobachte Hintergrund-
verteilung realistisch zu beschreiben. Es bilden sich dabei bimodale Verteilungen aus,
wie sie auch in der vulkanisch gestörten Atmosphäre und in polaren Regionen oberhalb
der toposphäre beobachtet werden. Die Ausbildung der bimodalen Verteilung wird im
wesentlichen durch die Wechselwirkung zwischen Nukleation und Kondensation hervor-
gerufen, und im folgenden näher erläutert.
In Abbildwg 4.2 b) ist die zeitliche Entwicklung der Aerosolkonzentration und des
Größenverhältnisses dargestellt. Die Amplituden beider Werte überstreichen den be-
obachteten Bereich. Ungefähr 11 Jahre nach Beginn der Simulation erreichen die W'erte
einen Gleichgewichtszustand.
Der Grenzzyklus ist das Ergebnis der Wechselwirkungen der verschiedenen mikrophy-
sikalischen Prozesse, wie in Abbildung 4.3 schematisch dargestellt ist. Zu Beginn der
Simulation liegen keine Teilchen vor, die HzSO¿-Konzentration ist sehr hoch, und somit
bildet sich eine große Anzahl von Aerosolteilchen durch homogene Nukleation aus der
Gasphase. Diese Teilchen wachsen durch Koagulation und Kondensation von gasförm!
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Abbildung 4.3: Schematische Darstellung des Grenzzyklus
gasförmige H2SOa-Konzentration ab. Als Folge davon sinkt die Nukleationsrate und we-
niger neue Teilchen werden gebildet. Sind die Aerosolteilchen zu einer bestimmten Größe
angewachsen, fallen sie durch Sedimentation aus der Box heraus. Damit steigt aber wie-
der die HzSO¿-Konzentration und folglich auch die Nukleationsrate. Die Aerosolkon-
zentration hängt über Nukleation und Kondensation von der H2SOa-Konzentration ab
bzw. vice versa.
Die Amplitude und die Periode des Zyklus bzw. die Möglichkeit eines stabilen Zustandes
werden daher im wesentlichen über die Zeitkonstanten beider Prozesse bestimmt.
Bimodale Hintergrundverteilungen, wie sie in Abbildung 4.2 a) zu sehen sind, sind be-
sonders dann stark ausgeprägt, wenn die Nukleation relativ stark ist. Zu, diesen Zeit-
punkten besitzen die in Abbildungen 4.2 b) dargestellten Aerosolkonzentrationen N15
und Größenverhältnisse N15/N25 ihren minimalen Wert, weil nur noch wenige größere
Aerosolteilchen vorhanden sind. Umgekehrt liegen die maximalen \Merte für N15 und
Nrs/Nzs für Zeiten vor, in denen die Nukleationsrate relativ gering ist.
Bei der Beschreibung des Boxmodells in Kapitel 3 ist aufgezeigt worden, daß sich bei der







































































Abbildung 4.4: Abhängigkeit der Aerosolkonzentration N15 und des Größenverhältnisses
Nrs/Nzs von der Nukleationsrate und dem Stoßkoeffizienten o. Die Symbole bezeichnen die
verschiedenen Stoßkoeffizienten, die Farben kennzeichnen die unterschiedlichen Nukleations-

















Tabelle 4.1: Übersicht über die neun verschiedenen Sensitivitätsstudien mit unterschiedlichen
mikrophysikalischen Parameterisierungen. o bezeichnet den Stoßkoeffizienten der gasförmi-
gen Schwefelsäure auf dem Aerosol. Bei der Berechnung der Nukleationsrate kennzeichnet A
den Ansatz nach der klassischen Theorie, B den nach der Hydrattheorie und C den nach der
Hydrattheorie mit SCC-Korrektur.
ordnungen ergeben haben, je nachdem, welcher Ansatz zur Berechnung der homogenen
Nukleationsrate, oder welcher Stoßkoeffizient o für die Kondensation von gasförmiger
Schwefelsäure auf dem Aerosol gewählt wird. So wächst z.B. die Aerosolgrößenvertei-
lung durch die Kondensation von H2SOa mit einem Stoßkoeffizienten von a : 0.04 um
40 -mal langsamer als für a: L. Die Nukleationsraten können sich z.B. um einen Faktor
106 zwischen der klassischen und der Hydrattheorie unterscheiden. Es stellt sich daher
im folgenden die Frage, welche Auswirkungen diese Unsicherheiten in der mikrophysika-
lischen Parameterisierung auf die Aerosolgrößenverteilungen haben.
Abbildung 4.4 zeigt die Einflüsse der unterschiedlichen mikrophysikalischen Parameteri-
sierungen auf die Aerosolgrößenverteilung anhand von neun verschiedenen Kombinatio-
nen bzgl. der Nukleationsrate und des Stoßkoeffizienten a, siehe Tabelle 4.1.
Die gezeigten Sensitivitätsstudien sind dabei für 50 hPa sowie konstante Januar, April,
Juli und Oktober Bedingungen durchgeführt worden. Als Eingabedaten wurden die
ECHAM3-Simulationsdaten für Temperatur, H2O und OH verwendet. Zur besseren
Übersicht sind die Simulationsergebnisse mit unterschiedlichen Nukleationsansätzen in
Abbildung 4.4 in verschiedenen Schattierungen dargestellt und die Stoßkoeffizienten wer-
den durch bestimmte Symbole gekennzeichnet. Die Fehlerbalken kennzeichnen dabei die
Amplitude der periodischen Schwingung, fehlen sie, erreicht der Grenzzykhts für diesen
Fall in dem von N15 und Nr¡/Nzs aufgespannten Phasenraum einen Fixpunkt und die
Größenverteilung einen stationären Zustand.
Betrachtet man zunächst die Auswirkungen des Stoßkoeffizienten o auf die Teilchenkon-
zentration N15 und auf das Größenverhältnis Nr¡/Nzr, Iiegen beide Parameter für a :1
wesentlich niedriger als für a : 0.1" und o : 0.04.
Eine Erklärung dafür bietet die unterschiedliche Gewichtung der Nukleations- und der
Kondensationsprozesse in den Sensitivitätsstudien. Dies wird deutlicher, v/enn man
die über die Periode gemittelte Gleichgewichtskonzentration der gasförmigen H2SO4-
Moleküle betrachtet, sie liegt z.B. im Juli bei 50 hPa bei folgenden Werten in [Mo-
leküle/cm3]:
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In den Sensitivitätsstudien 3, 6 und 9, für die ein Stoßkoeffizient von u. : 7 angenommen
worden ist, liegen die HzSO¿-Konzentrationen bei wesentlich niedrigeren Werten als bei
den mit der entsprechenden Nukleationsrate, jedoch mit einem kleineren o berechneten
Studien. Da bei einem Stoßkoeffizienten von o : l jedes H2SOa-MoleküI, \ryenn es auf
ein Aerosolteilchen trifft, von ihm absorbiert wird, wird mehr H2SO4 verbraucht, r,)vas
die niedrigere Gleichgewichtskonzentration im Vergleich zu a : 0.1 bzw. c : 0.04
erklärt. Gleichzeitig steht dadurch aber auch für die Nukleation weniger H2SOa zur
Bildung neuer Teilchen zur Verfügung, wodurch die Nukleationsrate gesenkt wird und
somit für o : 1 die kleineren 'Werte für N15 in Abbildung 4.4 erklärt werden. Die
ebenfalls geringeren 'Werte für das Größenverhältnis Nrr/Nzr enstehen dadurch, daß auf
Grund des schnelleren Wachstums der Aerosolteilchen das Maximum der simulierten
Größenverteilung für einen Stoßkoeffizienten von o: 1 bei höheren Radien liegt als für
die anderen beiden Stoßkoeffizienten.
Bei den Nukleationsraten liegen erwartungsgemäß die Werte für A und C dicht beieinan-
der, da sich die Nukleationsraten nur um 1 bis 2 Größenordnungen unterscheiden, siehe
Kapitel 3.2.I. Größere Unterschiede sind dagegen zu den Ergebnissen mit einer nach der
Hydrattheorie berechneten Nukleationsrate (B) zu erkennen. So liegen z.B. die Werte der
Sensitivitätsstudien 9 und 7 für N1s und N15/Nzr um einen Faktor 2 bis 3 auseinander.
Die Teilchenkonzentration N15 ist für B deutlich niedriger als für A und C, da auf Grund
der bis auf das 106-fachen kleineren Nukleationsrate wesentlich weniger Teilchen gebildet
werden. Da weniger Schwefelsäure bei der Nukleation nach B im Vergleich zu A und C
benötigt wird, liegt die HzSO¿-Gleichgewichtskonzentration bei höheren Werten, so daß
die gebildeten Aerosolteilchen durch Kondensation wesentlich schneller wachsen können
als bei den entsprechenden Sensitivitätsstudien nach A und C. Das Größenverhältnis
Nrs/Nzr besitzt daher ebenfalls für alle drei o-Werte im Vergleich zu A und C für B
wesentlich geringere Werte. Es zeigt sich somit, daß sich die Aerosolgrößenverteilung
erheblich unterscheiden kann, je nachdem, welcher Ansatz bei der Parameterisierung
der Nukleation und der Kondensation berücksichtigt worden ist. Die geeignete mikro-
physikalische Parameterisierung kann daher nur auf Grund der Übereinstimmung der
Simulationsergebnisse mit den Beobachtungen ausgewählt werden, wobei sich diese in
Abhängigkeit von der Modellkonfiguration, z.B. Berücksichtigung unlöslicher Teilchen
durchaus ändern können.
Vergleicht man die Ergebnisse dieser Sensitivitätsstudien mit den grau gekennzeichneten
Aerosol-Messungen von Hofmann und Rosen (1981) für das stratosphärische Hintergrun-
daerosol der Jahre L978-t979, zeigt sich generell, daß die Sensitivitätsstudien mit a: !
und einer homogenen Nukleationsrate nach der Hydrattheorie im Vergleich zu den Be-
obachtungen zu niedrig liegen.
Die Werte für N15 und N1s/N25 für April, Juli und Oktober liegen dagegen bei den
Sensitivitätsstudien (L, 2, 7, 8) mit A und C sowie c < 1 in dem beobachteten Be-
reich. Für Januar zeigen sich für alle Sensitivitätsstudien große Diskrepanzen zwischen
Simulation und Beobachtung, auf die im im weiteren Verlauf noch näher eingegangen
wird. Diese bis auf Januar in 50 hPa sehr gute Übereinstimmung zwischen Simulation
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und Beobachtung ist um so höher zu bewerten, ïr¡enn man bedenkt, daß die Ergebnisse
durch Vorgaben von konstanten Quellen und Senken für eine idealisierte Atmosphäre
erzielt worden, und daß keine advektiven und diffusiven Prozesse und keine heterogene
Nukleation mitberücksichtigt worden sind.
Die in den Boxsimulationen erhaltenen Gleichgewichtskonzentrationen für H2SOa sind
dagegen mit Werten zwischen 106 Moleküle/cm3 und 107 Moleküle/cm3 um das 10 bis
100 fache zu groß im Vergleich zu dem von Arnold und Bührke (1983) gemessenen Wert
von 105 Moleküle/cm3. Eine Ursache dafür mag in der groben Parameterisierung der
Schwefelchemie liegen. Ein weiterer wichtiger Punkt ist, daß bei diesen Sensitivitätsstu-
dien keine Kondensationsteilchen mit einem unlöslichen Kern betrachtet worden sind,
deren Existenz die Aerosolgrößenverteilung und auch die H2SOa-Konzentration über
heterogene Nukleation entscheidend beeinflussen kann. Dies bleibt in dem mit dem
Zirkulationsmodell und mit einem stratosphärischen Schwefelchemiemodul gekoppelten
mikrophysikalischen Modell zu überprüfen.
Zusammenfassend zeigt sich, daß das mikrophysikalische Modell die beobachteten Teil-
chenkonzentrationen und Größenverhältnisse in 50 hPa sehr gut wiedergeben kann, \4/enn
ein Stoßkoeffizient von a ( 1 angenommen wird und die Nukleationsraten entweder
klassisch (A), oder nach der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur (C) berechnet werden.
Die nachfolgenden Sensitivitätsstudien werden daher, tryenn es nicht ausdrücklich anders
erwähnt wird, mit einem Stoßkoeffizienten von o : 0.04 und einer Nukleationsrate nach
der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur berechnet.
In Abbildung 4.4 sind Simulationen und Beobachtungen für 50 hPa miteinander vergl!
chen worden. Es stellt sich daher im weiteren Verlauf die Frage, wie gut sie für andere
Druckniveaus übereinstimmen. In den Abbildungen 4.5, 4.6 und 4.7 ist ein Vergleich
von Boxsimulationen für 30 hPa, 50 hPa, 73 hPa und 100 hPa mit Ballonmessungen
aus den Jahren 1978-1979 von Hofmann und Rosen (1981) dargestellt. Die verwendeten
Meßdaten sind dabei in drei Perioden m je 4 Monaten unterteilt, so daß in Abbildung
4.5 Boxsimulationen für konstante Januarbedingungen mit Profilen für die Monate No-
vember bis Februar, in Abbildung 4.6 Simulationen für konstante Aprilbedingungen mit
Profilen von März bis Juni und in der Abbildung 4.7 Sensitivitätsstudien für konstante
Juli- und Oktoberbedingungen mit Profilen von Juli bis Oktober verglichen werden. Die
für die Sensitivitätsstudien verwendeten Eingabedaten sind in Tabelle 4.1 im Anhang
zusammengefaßt.
Zunächst wird die 'Winterperiode betrachtet, siehe Abbildung 4.5. Für die Teilchen-
konzentration N15 wird dabei der Verlauf der beobachteten Profile, welcher durch ein
Anwachsen der Teilchenkonzentration ausgehend von 30 hPa zu 50 hPa, einem relativ
konstanten Wert bis 70 hPa und dann einem erneuten Anwachsen, der Teilchenkonzen-
tration bei 100 hPa gekennzeichnet ist, gut wiedergegeben, Es ist dabei zu beachten, daß
die Beobachtungen für einen Druck größer als 70 hPa eine relativ große Varianz zeigen.
Wie sich jedoch schon in Abbildung 4.4 angedeutet hat, liegen für 30 hPa und 50 hPa
die simulierten Teilchenkonzentrationen mit Werten von 2 No./mg8 bzw. 4 No./mg
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Abbildung 4.5: Vergleich von ProfiIen der Aerosolkonzentration (r > 0.15pm ) und des
Größenverhältnisses (Nrr/Nz¡) für die Monate November bis Februar 1978-1979 aus Hofmann
und Rosen (1981)(oberes Bild) mit Boxsimulationen für permanente Januarbedingungen (un-
teres Bild). Die dunklen Kreise markieren dabei Eingabedaten aus ECHAMS-Simulationen,
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Abbildung 4.6: Vergleich von Profilen der Aerosolkonzentration (r > 0.15pm ) und des
Größenverhältnisses (Nrs/Nzs) für die Monate März bis Juni 1978-1979 aus Hofmann und Ro-
sen (1981)(oberes Bild) mit Boxsimulationen für permanente Aprilbedingungen (unteres Bitd).
Die dunklen Kreise markieren dabei Eingabedaten aus ECHAMS-Simulationen, die hellen aus
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Abbildung 4.7: Vergleich von Profilen der Aerosolkonzentration (r > 0.15pm ) und des
Größenverhältnisses (Nrs/Nzr) für die Monate Juli bis Oktober 1978-1979 aus Hofmann und
Rosen (1981)(oberes Bild) mit Boxsimulationen für permanente Julibedingungen (Kreise) und
Oktoberbedingungen(Dreiecke) (unteres Bitd). Die dunklen Symbole markieren dabei Einga-
bedaten aus ECHAMS-Simulationen, die hellen aus Beobachtungen (T (Pawson et al., 1993),




OH-Konzentration relativ niedrig ist und dadurch zu wenig HzSO¿ gebildet wird. Bei den
Sensitivitätsstudien in Abbildung 4.5 liegt für 50 hPa die im Vergleich zum Jahresmittel
von 3.7 . 105 Moleküle/cm3 OH relativ geringe Hydroxyl-Konzentration von 2.3 . 105
Moleküle/cm3 über die ganze Integrationszeit vor, während das beobachtete Aerosol
den vollständigen Jahreszyklus, und damit auch Zeiten mit höherer OH-Konzentration
durchlaufen hat. Die geringere OH-Konzentration im Oktober von 4,7.t05 Moleküle/cm3
gegenüber der OH-Konzentration im Juli mit 5.8.105 Moleküle/cm3 erklärt auch, warum
die Teilchenkonzentration N15 in Abbildung 4.7 für Oktober geringer ist als für Juli, ob-
wohl Temperatur und 'Wasserdampfgehalt sich nur geringfügig unterscheiden. Auf den
Einfluß der Eingabeparameter auf die Simulationsergebnisse wird im weiteren Verlauf
noch näher eingegangen.
Während sich in Abbildung 4.6 und 4.7 im Gegensatz zu Abbildung 4.5 die simulierten
Teilchenkonzentration für N15 für 30 hPa und 50 hPa in dem von Hofmann und Rosen
(1931) beobachteten Bereich befinden, liegen sie dagegen für 73 hPa und 100 hPa deut-
Iich über dem gemessenen Bereich. Grund dafür ist, daß in Laramie im Sommer die
topopause in einer Höhe zwischen 14 km und 15 km m Winter aber nur in einer Höhe
zwischen 9 km und 10 km liegt (Hofmann et al., 1975). Durch die hohe topopause im
Bereich von 100 hPa im Sommer, werden Aerosolteilchen in dieser Höhe durch turbulente
Vermischung sowie durch Auswaschprozesse entfernt. Diese Prozesse, die eine zusätzliche
Senke für die Aerosolteilchen darstellen, sind in dem für die Stratosphäre konzipierten
mikrophysikalischen Modell nicht enthalten und können daher nicht beschrieben werden.
Der Einfluß der Tfopopausenhöhe auf die vertikale Verteilung der Teilchenkonzentrati-
on N15 zeigt sich sehr deutlich anhand des konkaven Profils. Für die Wintermonate in
Abbildung 4.5, wenn die Tbopopause über Laramie sehr niedrig ist, fällt die beobachtete
Teilchenkonzentration relativ langsam ab und erreicht bei 200 hPa Werte unter 3 No./mg
, während sie in Abbildung 4.7 für die durch eine hohe topopause gekennnzeichneten
Monate, Juli-Oktober, schon bei 100 hPa diesen ÏVert unterschritten hat.
Die Profile des simulierten Größenverhältnis N15/N2s liegen in Abbildung 4.5 für 30 hPa
und 73 hPa im Bereich der Beobachtungen, für 100 hPa dagegen liegen sie mit'Werten bei
3 im Vergleich zum beobachteten Bereich mit Werten zwischen 4 und 8 zu niedrig. Ein
ähnliches Bild zeigt sich für Nrs/Nzs in Abbildung 4.6 und 4.7, wo die'Werte für 30 hPa,
50 hPa und 73 hPa im beobachteten Bereich liegen, während die'Werte für 100 hPa zu
klein sind. Die zu geringen Werte des Größenverhältnisses bei 100 hPa lassen sich durch
die im Boxmodell nicht berücksichtigte vertikale Diffusion erklären.
Generell zeigen die Beobachtungen für alle drei Meßperioden ein ähnliches Profil in der
Aerosolkonzentration und im Größenverhältnis, wobei die Aerosolkonzentration einen
konkaven Verlauf nimmt und das Größenverhältnis über einen großen Bereich relativ
konstant bleibt, und dann ab einer bestÍmmten Höhe sehr stark anwächst. Die Höhe
des Maximums in der Aerosolkonzentration und des Wendepunktes im Größenverhältnis
sind dabei jahreszeitlich unterschiedlich und werden von der Tïopopausenhöhe bestimmt.
Auch in den Simulationen gleichen sich in allen drei Abbildungen die vertikalen Profile
von N1s und N15/N25. Mit der Höhe nehmen die simulierten Aerosolkonzentrationen
ab, und die Größenverhältnisse zu. Das Boxmodell kann damit nicht die beobachtete
Abnahme in der Aerosolkonzentration zwischen 50 hPa und 70 hPa und die Stabilität im
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Größenverhältnis ab 50 hPa und höher wiedergeben. Grund für die mit zunehmenden
Druck größer werdende Diskrepanz ist, daß das Boxmodell auf Grund seiner Konzep-
tion keine Diffusion und keine advektiven Prozesse berücksichtigt. Es ist daher um
so erstaunlicher, wie gut das Modell für viele Beobachtungspunkte die beobachteten
Größenordnungen richtig wiedergibt.
Modellsimulationen für 10 hPa sind ebenfalls durchgeführt worden. Es erfolgte jedoch
bei diesem Druck keine Aerosolbildung, was mit den Messungen von Hofmann und Rosen
(1981) konform ist. Auch dieses Ergebnis bestätigt, daß das mikrophysikalische Modell
physikalisch sinnvoll reagiert.
Um abzuschätzen, inwieweit sich beobachtete Temperaturen und beobachtete H2O-
Konzentrationen auf die Simulationsergebnisse auswirken, sind in den Abbildungen 4.5,
4.6 und 4.7 zum Vergleich Ergebnisse mit den Beobachtungsdaten für 30 hPa, 50 hPa und
100 hPa als Initialisierungsparameter dargestellt. Es zeigt sich dabei, daß sich für N15
die Sensitivitätsstudien mit Simulationsdaten und Beobachtungsdaten nicht wesentlich
voneinander unterscheiden. Die Abweichung in der Aerosolkonzentration bei 100 hPa
in Abbildung 4.5 wird im weiteren Verlauf näher erläutert. Größere Unterschiede sind
in Abbildung 4.5, 4.6 und 4.7 fnr Nr¡/Nzs in 30 hPa zu erkennen. Betrachtet man die
Eingangsdaten für 30 hPa in Tabelle 4.1, so fällt auf, daß die Simulationsdaten für H2O
im Vergleich zu den Beobachtungsdaten um die Hälfte kleiner sind. H2O entsteht im we-
sentlichen in der Stratosphäre durch Methanoxidation, diese wird jedoch bei den mit dem
Zirkulationsmodell berechneten H2O-Konzentrationen nicht berücksichtigt. Auch in den
Temperaturdaten ist für 30 hPa ein Unterschied zwischen Beobachtungs- und Simulati-
onsdaten zu erkennen. Es deutet sich somit an, daß die Eingabedaten einen erheblichen
Einfluß auf die Aerosolgrößenverteilung haben. Dieser Effekt wird im folgenden näher
untersucht.
Abbildung 4.8 zeigt für Januar und für Juli die Abhängigkeit der Aerosolgrößenvertei-
lung von der H2O-, der SOz- und der OH-Konzentration sowie von der Temperatur für
50 hPa und 73 hPa. Betrachtet man zunächst den Einfluß der Temperatur auf die Teil-
chenkonzentration N15 und auf das Größenverhältnis Nrs/Nzs, so ist für alle vier Fälle ein
Anwachsen in der Teilchenkonzentration bei einer Temperaturerniedrigung um 5 K und
entsprechend eine Abnahme der Aerosolkonzentration bei einer Temperaturerhöhung
um 5 K zu beobachten. Das Größenverhältnis N15/N25 verhält sich entsprechend zur
Aerosolkonzentration und nimmt für tiefere Temperaturen zu und für höhere ab. Wie
Abbildung 3.5 im vorhergehenden Kapitel zeigt, steigt die Nukleationsrate bei konstan-
ten Konzentrationen von H2O und H2SOa für niedrigere Temperaturen bzw. sinkt vice
versa für höhere Temperaturen. Die Verschiebung der Aerosolgrößenverteilung bei einer
Temperaturveränderung läßt sich somit entsprechend den in Abbildung 4.4 beobachteten
Unterschieden zwischen den einzelnen Nukleationsraten erklären. Da die Nukleationsrate
nicht linear von der Temperatur abhängt, siehe Abbildung 3.5, wirkt sich die Tempera-
turänderung unterschiedlich stark auf die Aerosolgrößenverteilung aus. Die durch eine
Temperaturdifferenz von t 5 K hervorgerufene Veränderung in der Größenverteilung ist
somit tendenziell für alle 4 in Abbildung 4.8 betrachteten Fälle gleich, jedoch reduziert
sich z.B. für Juli bei einer Temperaturerhöhung von 5 K die mittlere Aerosolkonzentra-

































































Abbildung 4.8: Abhängigkeit der Aerosolkonzentration N1s und des Größenverhältnisses
Nr¡/Nz¡ von den Initialisierungsbedingungen. Die Symbole bezeichnen die unterschiedlichen
Eingangsparameter. Die graue Fläche kennzeichnet den Meßbereich von Hofmann und Rosen




auf 5.4 No./mg in 50 hPa. Für 73 hPa im Januar ist in den Sensitivitätsstudien eine
starke Schwankung in der Aerosolkonzentration und in dem Größenverhältnis bei einer
Temperaturerhöhung um 5 K von 22I K auf 226 K zu beobachten. Grund dafür ist, daß
bei einer Temperatur von 226 K die homogene Nukleation sehr schwach ausgeprägt ist,
so daß Teilchenbildung nur in geringem Ausmaße stattfindet.
Der bereits erwähnte Unterschied in der Teilchenkonzentration Nr¡ in Abbildung 4.5 bei
100 hPa läßt sich auf die 2.5K Temperaturunterschied zwischen beobachteter (2t7.75K)
und ECHAM-Temperatur (215 K) zurückführen. Interessanterweise ist jedoch für N15
in Abbildung 4.6 kein Unterschied zwischen Simulationsdaten und Beobachtungsdaten
zu erkennen, obwohl die beobachtete Temperatur mit 213.25 K um 2.25 K niedriger liegt
als die aus der ECHAMS-Simulation mit T :2L6 K. Im Gegensatz zu den Januardaten
unterscheiden sich im April bei 100 hPa auch die Werte für die HzO-Konzentration mit
3 ppmv zu 5 ppmv.
Wie Abbildung 4.8 verdeutlicht, zeigl sich bei einer Veränderung der H2O-Konzentration
ein analoges Änderungsmuster in der Aerosolgrößenverteilung wie bei einer Tempera-
turänderung. Bei einer Verdopplung der HzO-Konzentration ist ein Ansteigen in der
Teilchenkonzentration Nrr und im Größenverhältnis Nrr/ Nzr zu beobachten und bei ei-
ner Erniedrigung der H2O-Konzentration um die Hälfte eine Verringerung beider Werte.
Durch ein Ansteigen in der H2O-Konzentration wird, wie ebenfalls im vorhergehenden
Kapitel in Abbildung 3.4 aufgezeigt, die Nukleationsrate erhöht. Die durch eine veränder-
te relative Feuchte veränderte Nukleationsrate ist, in Analogie zu den Temperaturände-
rungen, Ursache für die beobachtete unterschiedliche Entwicklung der Aerosolgrößenver-
teilung. Es ist dabei zu berücksichtigen, daß in der Natur oftmals eine Temperaturernied-
rigung mit einer Erniedrigung der HzO-Konzentration bzw. eine Temperaturerhöhung
mit einem Ansteigen der relativen Feuchte einhergeht, so daß sich diese Effekte gegen-
seitig puffern können. Dies zeigt sich auch bei dem schon erwähnten Vergleich zwischen
den Ergebnissen mit beobachteten und simulierten Eingabedaten für konstante Aprilbe-
dingungen bei 100 hPa in Abbildung 4.6. Hier heben sich die Effekte auf Grund von
höherer Temperatur und höherer H2O-Konzentration (216T15 ppmv) in den ECHAM3-
Daten einerseits, und von niedrigerer Temperatur und niedrigerer H2O-Konzentration
(213.75 T/3 ppmv ) aus den Beobachtungen andererseits, nahezu gegenseitig auf.
Da in den Sensitivitätsstudien die Quellstärke der HzSO¿-Konzentration proportional
zur OH- und zur SO2-Konzentration ist, wird die Veränderung der Aerosolgrößenvertei
lung bezüglich beider Konzentrationen durch eine Verdopplung bzw. eine Halbierung der
Quellstärke betrachtet. Wird die Quellstärke verdoppelt, erhöht sich entsprechend zur
H2O-Änderung die Aerosolteilchenkonzentration N15. Im Gegensatz zur H2O-Ände-
rung verringert sich jedoch das Größenverhältnis bei einer Erhöhung der OH/SO2-
Konzentration. Das unterschiedliche Verhalten in dem Größenverhältnis erklärt sich
aus der Tatsache, daß durch die Verdopplung der Quellstärke die HzSO¿-Konzentration
erhöht wird. Eine Erhöhung der HzSO¿-Konzentration hat jedoch nicht nur Auswirkun-
gen auf die Nukleationsrate, sondern auch auf das Wachstum der Aerosolteilchen durch
Kondensation. Ist wesentlich mehr HzSO¿ vorhanden, können die Aerosolteilchen schnel-
ler wachsen und die Aerosolgleichgewichtsverteilung verschiebt sich zu höheren Radien,
wodurch das Größenverhältnis gesenkt wird. Der Einfluß, den eine Veränderung der
60
SO2/OH-Konzentration auf die Aerosolgrößenverteilung hat, ist erheblich, so erhöhen
und erniedrigen sich die Teilchenkonzentrationen bei einer Verdopplung bzw. Halbierung
der Quellstärke um mehr als 50%.
Ballonmessungen aus Laramie (Hofman, 1990) und Lidarmessungen aus Garmisch (Jäger
und Wege, 1990) zeigten einen Anstieg in der Masse des stratosphärischen Hintergrund-
aerosols in dem Zeitraum von 1979-1989. Für den Anstieg in der Sulfatmasse ist dabei
nach Hofmann (1990) ein Erhöhung der SO2-Konzentration entweder durch anthropo-
gene SO2-Emissionen oder durch einen Anstieg der COS-Konzentration verursacht. Die
Zunahme der Aerosolmasse geht dabei mit einer relativ hohen Anzahl größerer Teilchen
einher, was einem kleineren Größenverhältnis entspricht. Diese Tendenz wird ebenfalls
in den Sensitivitätsstudien in Abbildung 4.8 bei einer Erhöhung der SOz-Konzentration
beobachtet. Der in der unteren Stratosphäre beobachtete Temperaturtrend von -0.34 C"
pro Dekade (Nicholls et al., 1996) ist dagegen noch zu gering, um eine signifikante Ände-
rung in der Aerosolgrößenverteilung zu bewirken. Wäre er jedoch stärker ausgeprägt,
würde eine größere Anzahl kleinerer Aerosolteilchen beobachtet werden. Abbildung 4.8
verdeutlicht somit den Einfluß, den die Umgebungsbedingungen und eventuell anthro-
pogen verursachte Veränderungen auf die Entwicklung der Größenverteilung haben.
Zusammenfassend ist dabei festzuhalten, daß Temperatur- und HzO-Änderungen ein
anderes Änderungsmuster in der Aerosolgrößenverteilung in den Boxstudien hervorru-
fen, als Änderungen der SOz-Konzentration. Während bei einer Temperatur- und einer
H2O-Änderung eine Erhöhung der Aerosolkonzentration mit einer Erhöhung des Größen-
verhältnisses einhergeht, verhalten sich bei einer Veränderung der So2/OH-Konzentration
Aerosolkonzentration und Größenverhältnis umgekehrt. Um die jahreszeitlichen Varia-
tionen in der Temperatur und in den chemischen Konzentrationen mit zu berücksichtigen,
sind Sensitivitätsstudien mit monatlich veränderten Eingabedaten durchgeführt worden.
Als Eingabedaten sind dafür monatlich gemittelte Daten für Temperatur, HzO und OH
aus dem ECHAM3 T2L L2-Jahreslauf (Steil, 1997) verwendet worden.
Abbildung 4.9 zeigt einen Vergleich dieser Boxmodellergebnisse für 41." N mit den Beob-
achtungen von Hofmann und Rosen (1931) sowie mit eindimensionalen Simulationen von
Rosen et al. (1978) und Tbrco et al. (1979a). Bei den Beobachtungen liegen gemittelte
Profile aus den Jahren 1979 für Herbst und Winter vor, die Hofmann und Rosen (1981)
als repräsentativ für Gleichgewichtsbedingungen in Laramie annahmen. Das Modell
von Rosen et al. (1978) basiert auf der analytischen Lösung der Koagulation, Konden-
sation, Sedimentation und der turbulenten Diffusion. Das wichtigste Kennzeichen des
Rosen et al.-Modells ist, daß eine an die in Laramie Mitte 1974 vorliegende Bedingungen
angepaßte H2SOa-Wachstumsschicht angenommen worden ist. Die daraus resultieren-
de gaussförmige HzSO¿-Verteilung ist in 20 km Höhe mit einem maximalen Wert von
1.2 . 106 Moleküle/cm3 zentriert worden. Im Modell von T\rrco et al. (1979a) dagegen
wird die H2SOa-Konzentration aus den Vorläufergasen COS und SO2 über stratosphäri-
sche Schwefelreaktionen berechnet. T\rrco et al. (1979a) berücksichtigten in ihrem stra-
tosphärischen Aerosolmodell Kondensation, Koagulation, heterogene Nukleation, tur-
bulente Diffusion und Sedimentation. In Abbildung 4.9 sind die Modellergebnisse von
Turco et al. (1979a) mit zwei verschiedenen Profilen des Diffusionskoeffizienten gerechnet
































Abbildung 4.9: Vergleich der simulierten Aerosolkonzentration N15 und des simulierten
Größenverhältnisses Nrr/Nz¡ mit Meßprofilen von Hofmann und Rosen (1981) sowie Simu-
lationen von Rosen et al. (1978) und T\rrco et al. (1979a). Die Simulationen von Turco et al.
(1979a) unterscheiden sich in der Wahl des Profils des Diffusionkoeffizienten. Die mit * ge-
kennzeichnete Simulation ist mit dem Hunten-Profil gerechnet worden.
Profil hat oberhalb von 15 km niedrigere Werte als das Wofsy-McElroy-Profilr so daß
beim letzteren schnellere vertikale Diffusion stattfindet. Abbildung 4.9 zeigt deutlich den
großen Einfluß des Diffusionsprofils auf die Aerosolteilchenkonzentration. Während die
Simulation mit dem Wofsy-McElroy-Profil die Beobachtungen um mehr als das Doppel-
te überschätzen, geben die Simulationen mit dem Hunten-Profil sie relativ gut wieder.
Die vertikale Diffusion ist in dem Boxmodell, da es für den Einbau in ein Zirkulationsmo-
dell entwickelt worden ist, nicht berücksichtigt. Das Boxmodell ist deshalb auch nicht in
der Lage, die Abnahme der Aerosolkonzentration in geringeren Höhen und die Stabilität
des Größenverhältnisses zu simulieren.
Betrachtet man zunächst die Teilchenkonzentration Nrs, so zeigen die mit einem Jahres-
zyklus in der Temperatur sowie in der HzO- und in der OH-Konzentration gerechneten
Boxmodellergebnisse ein ähnliches Verhalten wie die Ergebnisse für konstante Bedingun-
gen. Die 'Werte für 100 hPa sind, wie auch in den Abbildungen 4.6 und 4.7 auf Grund des
fehlenden vertikalen Austausches, zu hoch. Die Teilchenkonzentration N15 für 50 hPa
stimmt dagegen gut mit den Beobachtungen überein. In 30 hPa liegen die Teilchenkon-
zentrationen zvlar mit Werten zwischen 4.4 No./mg und 0.7 No./mg und einem mittleren
Wert bei 2.1 No./mg gegenüber den Beobachtungen zu niedrig, doch stimmen die Wer-
te sehr gut mit dem simulierten Profil von Rosen et al. (1978) überein. Das Rosen et
al.-Profil ist an Beobachtungsdaten für das Jahr 1974 angepaßt worden, wo eine niedri-
gere vertikale Ausdehnung der Aerosolschicht und eine höhere Aerosolkonzentration in
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Abbildung 4.10: Vergleich der simulierten Aerosolkonzentration N15 und des simulierten
Größenverhältnisses Nrs/Nzs mit Meßprofilen von Hofmann und Rosen (1981) für die nörd-
lichen Breiten und die Tropen.
Laramie beobachtet v/orden sind. Es ist desweiteren zu berücksichtigen, daß die Vertikal-
profile in Laramie von 1979 oberhalb von 21 km wesentlich höhere Mischungsverhältnisse
und kleinere Größenverhältnisse haben als 1978 (Hofmann und Rosen, 1981). Bedenkt
man ferner, daß in den Boxstudien Werte aus den EcHAM3-Simulationen mit zu nied-
rigen H2O-Konzentrationen verwendet worden sind, so kann man festhalten, daß das
Boxmodell die Teilchenkonzentration in den mittleren Breiten oberhalb von 18 km wie-
dergeben kann. Eine entsprechende Aussage gilt auch für das Größenverhältnis Nrr/Nzs.
Das Boxmodell ist in der Lage, den oberhalb von 21 km 
- 
25 km beobachteten Anstieg
des Größenverhältnisses zu beschreiben. Dieser Anstieg ist nach Hofmann und Rosen
(1981) ein entscheidendes Kriterium für alle Aerosolmodelle, da er die Höhe markiert,
wo das Wachstum der Aerosolteilchen durch Kondensation aufhört. Das Wachstum der
Aerosolteilchen durch Kondensation bzw. ihre Verkleinerung durch Verdunstung wird
im wesentlichen vom Sättigungsdampfdruck der gasförmigen Schwefelsäure bestimmt,
siehe Tabelle 3.1. Danach müßte ein Ansteigen im Größenverhältnis wie bei den Pro-
filen von T\rrco et al. erst in æ 35 km Höhe beobachtet werden. Das Ansteigen des
Größenverhältnisses mit der Höhe in den Boxsimulationen, welche keine vertikalen Aus-
tauschprozesse berücksichtigen, weist darauf hin, daß für diesen Effekt im wesentlichen
die Sedimentation von großen Teilchen verantwortlich ist.
Abbildung 4.9 zeigt, daß das Boxmodell in der Lage ist, die Beobachtungen in 41' N wi-
derzuspiegeln, es stellt sich daher die Frage, inwieweit es Messungen aus anderen Breiten
wiedergeben kann. In Abbildung 4.10 sind Modellergebnisse für eine nördlichere Breite



























































und Rosen, 1981) aufgeführt. Die beobachteten'Werte stammen von zwei Messungen aus
Grönland und drei aus Brasilien, also im Gegensatz zu den Beobachtungen aus Laramie,
aus einem recht spärlichen Datensatz. Bei dem Vergleich in Abbildung 4.10 fällt vorder-
gründig auf, daß die Teilchenkonzentrationen N1s und die Größenverhältnisse N15/N25
für 67" N sehr gut mit den Beobachtungen übereinstimmen, für 5" S jedoch erhebliche
Differenzen zwischen Simulationen und Beobachtungen zeigen. Für die nördlichere Brei-
te geben die Werte für N15 bei 30 hPa, 50 hPa mit 1.3 No./mg und 3.7 No./mg die
beobachteten Werte sehr gut wieder. Der Wert für 73 hPa liegt ein wenig zu niedrig, was
sich aber durch Unsicherheiten in den Eingabedaten sehr gut erklären läßt. Auch die
Werte für das Größenverhältnis geben den beobachteten Verlauf fúr 50 hPa und 73 hPa
mit Werten von 12.08 und 6.05 sehr gut wieder. Für 100 hPa zeigen sich auf Grund
der fehlenden vertikalen Advektion und Diffusion auch bei 67' N die schon bei 41' N
aufgetretenen Unterschiede. Da jedoch das Maximum in der Aerosolkonzentration auf
Grund der niedrigen topopausenhöhe in den hohen Breiten bei 80 hPa liegt, und damit
niedriger als das Maximum von 41o N bei 50 hPa, sind die Unterschiede bei 100 hPa
nicht so gravierend wie für die mittleren Breiten.
Für die Tbopen mit einer sehr hohen topopause und damit verbunden sehr hochreichen-
den konvektiven Prozessen liegt das Maximum in der Aerosolteilchenkonzentration in den
Beobachtungen mit 10 No./mg zwischen 10 hPa und 20 hPa, danach ist auf Grund starker
vertikaler Austauschprozesse ein Absinken in der Aerosolkonzentration mit kleiner r,r¡er-
dender Höhe zu beobachten. Auch der vertikale Verlauf des Größenverhältnisses zeigt,
daß für die T[open zwischen 20 km-30 km vertikale Austauschprozesse eine wichtige Rol-
le spielen. Das Boxmodell, in dem als vertikaler Austauschprozeß nur die Sedimentation
berücksichtigt ist, ist daher nicht in der Lage, die Beobachtungen zu reproduzieren.
4.3 Das vulkanische Aerosol
In diesem Abschnitt wird untersucht, inwieweit das Boxmodell in der Lage ist, die zeit-
liche Entwicklung der Aerosolgrößenverteilung nach einer vulkanischen Störung zu be-
schreiben.
4.3.L Messungen
Durch die Eruptionen hochreichender und schwefelhaltiger Vulkane, wie des El Chichón
im April 1982 und des Pinatubo im Juni L99L, sind zusätzliche Mengen von SO2 in die
Stratosphäre gebracht worden. Durch die Erhöhung der SOz-Konzentration wurde die
H2SOa-Konzentration erheblich vergrößert und als Folge davon über Nukleation, Kon-
densation und Koagulation die Aerosolgrößenverteilung wesentlich gestört. So konnten
Hofmann und Rosen (1983) 45 Tage nach dem Ausbruch des El Chichón in 25 km eine
hochgradig bimodale Verteilung mit Moderadien bei 0.02 ¡rm und 0.7 p,m messen. Mes-
sungen der Aerosolgrößenverteilung nach dem Ausbruch des Pinatubo bestätigten den
bimodalen Charakter des vulkanisch gestörten Aerosols. So zeigten vertikale Aerosolpro-
file aus Laramie (41" N) von Deshler et al. (1992a,1993), daß die Aerosolgrößenvertei-
lungen unterhalb von 21 km am besten durch eine bimodale Lognormalverteilung und
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oberhalb von 22 km am besten durch eine unimodale Größenverteilung charakterisiert
werden. Die zu Anfang in Laramie beobachtete hohe zeitliche und vertikale Variabi-
lität in den Aerosolgrößenverteilungen war dabei nach einem halben Jahr verschwunden.
Auch Sonnenphotometer- (Russel et al., 1993), Lidar- (Valero und Pilewskie, L992) und
Flugzeugmessungen (Wilson et al., 1993) konnten bimodale Größenverteilungen nach
dem Pinatuboausbruch messen. In der Nähe der Tbopopause wurde bis März 1992 so-
gar eine trimodale Größenverteilung beobachtet, wobei der dritte Mode sich aus mit
Schwefelsäure überzogenen Aschepartikeln zusammensetzte (Pueschel et al., 1994).
Neben der Ausbildung einer bimodalen Struktur ist für das vulkanische Aerosol im Ver-
gleich zum Hintergrundaerosol eine Verschiebung der Aerosolgrößenverteilung zu größe-
ren Radien zu beobachten, welche durch den Anstieg des effektiven Radius gekennzeich-
net ist. Der effektive Radius r.6 ist ein in der Literatur häufig verwendeter Parameter,
um die Veränderung von Teilchengrößenverteilungen zu beschreiben und hat den Vor-
teil, unabhängig von der Anzahl der Aerosolteilchen und der zur Beschreibung gewählten




wobei M-, das m-te Moment der Größenverteilung, gegeben ist durch:
M-:/#r*d, (4.6)
Anhand des effektiven Radius Iäßt sich darüber hinaus nach Lacis et al. (1992) die Kli-
mawirksamkeit des stratosphärischen Aerosols ablesen. Ist r.ç größer als 2 pm, so ist im
globalen Mittel eine Erwärmung der Erdoberfläche zu beobachten, da der Tleibhauseffekt
des Aerosols den Albedo-Effekt überwiegt.
Im ersten Monat nach der Pinatuboeruption wurden sehr viele kleine Teilchen und sehr
viele große Teilchen beobachtet, so daß sich der effektive Radius mit Werten bis 0.2 ¡rm
nicht wesentlich von den präeruptiven 'Werten für r"6, die im Bereich von 0.1710.07 p,m
Iiegen, unterscheidet (Russel et al., 1996). In den folgenden Monaten bis ein Jahr nach
dem Ausbruch ist ein Anstieg des effektiven Radius auf Werte von 0.5pm bis L¡rm, je nach
Meßinstrument, beobachtet worden, siehe Abbildung 4.13. Ein weiterer wichtiger Pa-
rameter für die veränderte Größenverteilung des stratosphärischen Aerosols nach einem
Vulkanausbruch ist die Oberflächenkonzentration. Die Oberflächenkonzentration ist die
fúr die heterogene Chemie und damit die für den Abbau von Ozon entscheidende Größe.
Nach dem Pinatuboausbruch im Juni 1991 wurden Oberflächenkonzentrationen in der
Größenordnung von 20 ¡,r,m2cm-S - 100 prmzcm-1 beobachtet (Russel et al., 1993; Tho-
mason et al., 1997). Diese rvr¡aren um ein oder zwei Größenordnungen höher waren als
die von Hitchmann et al. (1994) angegebenen über l0-Jahre gemittelten Werte zwischen
2 ¡.tm2cm-3 und 5 ¡.tmzcm-3, die geringer vulkanisch gestört \ryaren, bzw. dem von der
\ /MO (1992) empfohlenen Datensatz im Bereich von 0.5 ¡.rmzcm-s - I.75 ¡^cm2cm-3.
4.3.2 Sensitivitätsstudien
Die durch einen starken Vulkanausbruch hervorgerufenen Veränderungen in der Aerosol-
größenverteilung mit einem mikrophysikalischen Boxmodell ohne advektive und diffusive
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(4.5)
Prozesse und ohne stratosphärische (Schwefel-)Chemie zu simulieren, ist mit starken
Einschränkungen behaftet. Da in dem Modell keine Komponenten mit einem unlöslichen
Kern berücksichtigt worden sind, können Aschepartikel, die die Aerosolgrößenverteilung
in den ersten Monaten mit beeinflussen, nicht mit berücksichtigt werden.
Durch vulkanische Eruptionen werden ungefähr 10 bis 100 mal mehr HzO- als SOz-
Moleküle in die Atmosphäre gebracht (Tabazadeh und T\rrco, 1993). Diese Werte sind
jedoch ungewiß, da ein großer Teil des bei einer Vulkaneruption emittierten Wasserdamp-
fes in der Tïoposphäre kondensiert und ausregnet. Eine erhöhte HzO-Konzentration in
der Stratosphäre beschleunigt einerseits Wachstum und Teilchenbildung durch homoge-
ne Nukleation, anderseits werden auch für ein SOz-Molekül ungefähr drei HzO-Moleküle
verbraucht und somit parallel die HzO-Konzentration reduziert. Ebenfalls bietet H2O
eine Quelle für OH-Moleküle, die ihrerseits durch die Gasphasenreaktion mit SO2 (Glei
chung 4.L) reduziert werden. Bekki et al. (1996) zeigten, daß die OH-Konzentration,
durch sehr starke Vulkaneruptionen wie die der des Toba vor 73500 Jahren mit einer
100-fach höheren Schwefelemission als der des Pinatubo, wesentlich reduziert wird. Für
den Pinatubo war jedoch in den entsprechenden Simulationen keine bemerkenswerte
OH-Reduktion zu beobachten. Da OH- und H2O-Änderungen nur für sehr starke Vul-
kaneruptionen einen nennensvi/erten Einfluß auf die Größenverteilung haben und zudem,
um diese Veränderungen mit zu berücksichtigen, ein komplettes homogenes Chemiemo-
dell mit interaktiver Photolyseberechnung notwendig wäre, werden bei den vorliegendem
Simulationen konstante HzO- und OH-Konzentrationen angenommen. Die durch einen
Vulkanausbruch verursachte Störung wird somit im folgenden nur durch eine erhöhte
SO2-Konzentration simuliert, die dann im weiteren Verlauf der Integration über die
Reaktion mit OH solange reduziert wird, bis sie ihren Hintergrundwert erreicht.
Für die nachfolgenden Sensitivitätsstudien wird dabei, soweit nicht anders erwähnt, die
für 41" N (Laramie) und konstante Julibedingungen in 50 hPa vorliegende Aerosolver-
teilung als Hintergrundverteilung angenommen.
In Abbildung 4.11 ist die zeitliche Veränderung der Aerosolgrößenverteilung mit einer
anfänglichen SOz-Konzentration von 1010 Moleküle/cm3, die um das 300-fache über dem
Hintergrundwert von 3.6 . 107 Moleküle/cm3 liegt, dargestellt. In den ersten zwei Dia-
grammen für 5 und L0 Tage nach Beginn der Störung, ist deutlich die Ausbildung eines
'Nukleationsmodes' zu erkennen, der durch die Bildung neuer Teilchen durch homogene
Nukleation entsteht und der Hintergrundverteilung überlagert ist. Nach 30 Tagen sind
die neugebildeten Teilchen durch HzSO¿-Kondensation sehr schnell gewachsen, so daß
sich der Moderadius von 0.02 p,m zu 0.09 ¡.am hin verschoben hat. Für den Konden-
sationsprozeß wird dabei sehr viel HzSO¿ verbraucht, so daß parallel dazu die Nuklea-
tionsrate sinkt. Als Folge davon ist nach einem Monat die Teilchenkonzentration im
Bereich 0.01 ¡^rm < r < 0.03 ¡^cm wesentlich kleiner als bei der anfänglichen Hintergrund-
verteilung. Nach einem Jahr liegen die Teilchenkonzentrationen mit Radien r < 0.05 ¡um
unterhalb von 1 Teilchen/m3, während sich die Aerosolgrößenverteilung zu höheren Ra-
dien verschoben hat. Der Moderadius liegt dabei mit einem Wert von 0.22 p,m deutlich
über den Hintergrundwerten. Drei Jahre nach der Störung ist in der Aerosolverteilung
wieder eine starke bimodale Struktur zu erkennen, wobei die Teilchenradien nur ge-

















































































Abbildung 4.11: Simulation einer vulkanischen Störung bei 20 km, 41oN mit einer anf?inglichen
SO2-Konzentration von L .1610.*-3. Die gestrichelte Linie beschreibt die gestörte Verteilung,
die durchgezogene die Hintergrundverteilung für t6. Die Zeit nach der Störung ist in jedem
Diagramm oben rechts angegeben.
und ungestörte Aerosolverteilungen für Radien größer r > 0.15 plm identisch. Wie im
vorhergehenden Abschnitt Kapitel 4.2 gezeigt wurde, wird das stratosphärische Hinter-
grundaerosol in den Boxsimulationen nicht durch eine konstante Verteilung, sondern
durch einen periodischen Zyklus von Verteilungen beschrieben, welche auch bimodale
Strukturen haben, siehe Abbildung 4.2. Bei einer vulkanischen Störung laufen daher im
mikrophysikalischen Modell die gleichen Prozesse ab, wie sie auch bei dem Grenzzyklus
des Hintergrundaerosols beobachtet wurden, siehe Abbildung 4.3. Die in den Boxsi-
mulationen simulierte vulkanische Störung verstärkt damit im wesentlichen die bei der
Simulation der Hintergrundverteilung ablaufenden Prozesse. Die ein bis zwei Jahre nach
einer vulkanischen Störung beobachteten bimodalen Verteilungen können daher nicht
unmittelbar vom Boxmodell wiedergeben werden.
Es ist diffizil, anhand des in Abbildung 4.11 dargestellten Vergleiches zwischen gestörter
und ungestörter Aerosolverteilung, die Dauer einer vulkanischen Störung zu bestimmen.
Hierfür bietet sich als Alternative die zeitliche Veränderung des effektiven Radius an. In
der Tabelle 4.2 sind die mittleren effektiven Radien und die dazugehörigen Amplituden
der Hintergrundverteilungen für die in Tabelle 4.1 aufgeführten verschiedenen Kombina-
tionen zwischen Nukleationsrate und Stoßkoeffizient a aufgeführt.
Aus Tabelle 4.2 ist sehr gut zu ersehen, daß die effektiven Radien für die Sensitivitäts-
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Tabelle 4.2: Effektiver Radius für simulierte Hintergrundverteilungen in Abhängigkeit von
ihrer mikrophysikalischen Parameterisierung nach Tabelle 4.L.
studien mit einem Stoßkoeffizienten von a : 1 deutlich größer sind als die für d 1 L,
da ihre Gleichgewichtsverteilungen bei höheren Radien liegen, siehe auch Abbildung 4.4.
Der effektive Radius für die Sensitivitätsstudie 6) mit einer Nukleationsrate nach der Hy-
drattheorie und einem Stoßkoeffizienten von d : 1 liegt z.B. mit seinem Hintergrundwert
von r¿¡ : 0.55 pm im Bereich der nach dem Ausbruch des Pinatubo gemessenen Werte.
Die mittleren effektiven Radien für die Sensitivitätsstudien L,2,7 und 8 liegen dagegen
im beobachteten Bereich von 0.17t 0.07 p,m. Die effektiven Radien bestätigen somit das
in Kapitel 4.2 anhand der Aerosolgrößenverteilung und des Größenverhältnisses gewon-
nene Ergebnis, daß die Boxsimulationen die Beobachtungen für Nukleationsraten nach
A und C und Stoßkoeffizienten mit a ( L gut wiedergeben.
Ausgehend von einer Nukleationsrate nach C und einem Stoßkoeffizienten von o : 0.04
wird im folgenden untersucht, welche Auswirkungen eine vulkanischen Störung auf den
effektiven Radius hat, und inwieweit die Boxsimulationen mit Beobachtungen überein-
stimmen.
In Abbildung4.I2 a) ist der zeitliche Verlauf des effektiven Radius für sieben verschiedene
SO2-Konzentrationen dargestellt. In Abbildung 4.L2 b) und 4.12 c) wird die Abhängig-
keit des effektiven Radius von der mikrophysikalischen Parameterisierung für eine anfäng-
liche SOz-Konzentration von 1011 Moleküle/cm3 aufgezeigt. Die Abhängigkeit der zeit-
lichen Entwicklung von rss vorn Stoßkoeffizienten wird anhand der Sensitivitätsstudien
7 (a:0.04),8 (a:0.1) und 9 (o:1) ausgetestet, die Abhängigkeit von der Nuklea-
tionrate anhand der Studien 7 (C), 1 (A) und a (B).
Es fällt dabei zunächst in Abbildung 4.L2 a) auf, daß, unabhängig von der Höhe der
SOz-Konzentration, der effektive Radius zwei bis drei Jahre nach der Störung am An-
fang relativ schnell absinkt und daß nach vier bis fünf Jahren die Werte für das Hinter-
grundaerosol wieder erreicht werden. Die hier vorliegenden Abklingzeiten liegen damit
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Abbitdung 4.12: a) Änderung des effektiven Radius in Abhängigkeit von der anf?ingli-
chen SO2-Konzentration in [Moleküle/cm3]: B) 1 . 10e, C) 5 . 10e, D) 1 . 1010, E) 5. 1010,
F) 1.1011, G) 5.1011, H) 1.1012. A) kennzeichnet den lVert der Hintergrundverteilung mit
einer vorgeschriebenen SOz-Konzentration von 3.6. 107 Moleküle/cm3. b) Änderung des effek-
tiven Radius in Abhängigkeit von der mikrophysikalischen Parameterisierung (Tabelle 4.1) für
eine SO2-Konzentration von 1. 1011 Moleküle/c*3. c) entsprechend b) fúr die ersten L0 Tage.
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Die in Abbildung 4.12 gezeigten Ergebnisse zeigen damit vor allem auch, daß das mi-
krophysikalische Modell stabil ist, da es nach einer externen Störung wieder in den
Gleichgewichtszustand zurückkommt. Die Stärke der vorgegebenen SOz-Störung be-
stimmt dabei die Größe des effektiven Radius sowie den Zeitpunkt und den Grad des
exponentiellen Abfalls. Das Anwachsen des effektiven Radius, das in den ersten ein
bis zwei Jahren zu beobachten ist, läßt sich durch die gegenüber der ungestörten At-
mosphäre verstärkten Kondensations- und Koagulationsprozesse erklären. Die Aero-
solteilchen wachsen in einer eruptiv gestörten Atmosphäre wesentlich schneller, da die
HzSO¿-Konzentration gegenüber dem Hintergrundwert um ein Vielfaches höher ist, sie-
he auch Abbildung 3.11. Durch die erhöhte Kernbildung erhöht sich die Teilchenzahl
pro Volumen, so daß auch die Koagulation erheblich verstärkt wird. Koagulation und
Kondensation verschieben die Aerosolverteilung zu größeren Radien und damit den effek-
tiven Radius zu höheren Werten. Die Sedimentation der Aerosolteilchen ist unabhängig
von der H2SOa-Konzentration. Sie wird nur indirekt über die Teilchengröße nach ei-
ner Störung beeinflußt. Der raschere Abfall des effektiven Radius bei höheren SO2-
Konzentrationen in Abbildung 4.12 a) laßt sich dadurch sehr gut erklären. Auffallend
ist bei dem Abklingverhalten des effektiven Radius, daß er nach zwei bis drei Jahren
deutlich absinkt. So fällt z.B. für eine SO2-Konzentration von 1012 Moleküle/cm3 der
effektive Radius vorr Ísç: 0.864 pm mit einer charakteristischenZeit (1/e) von 6.05 Jah-
ren nach einem halben Jahr auf refi : 0.647 ¡"cm ab, um dann innerhalb eines dreiviertel
Jahres mit einer charakteristischen Zeit von 1.2 Jahren auf r"ç : 0.131 ¡.lm abzufallen.
Die Erklärung für den bei allen SOz-Konzentrationen beobachteten Abfall findet man
in Abbildung 4.11. Dort ist zu erkennen, daß drei Jahre nach der Störung die Anzahl
der Aerosolteilchen mit Radien r ( 0.1 pm durch Nukleation und Kondensation wieder
sehr stark angestiegen ist, während die Anzahl der großen Partikel durch Sedimentation
immer geringer wird.
In Abbildung 4.L2 b) fällt zunächst auf, daß der effektive Radius in den ersten zweieinhalb
Jahren unabhängig von der Parameterisierung der Nukleation und der Kondensation ist.
Eine Erklärung dafür findet sich bei der Betrachtung des zeitlichen Verlaufs des effektiven
Radius in den ersten 10 Tage nach der Störung in Abbildung 4.L2 c). Dort zeigt sich, daß
in den ersten Tagen der effektive Radius je nach Parameterisierungsansatz unterschiedlich
verläuft, jedoch für alle Sensitivitätsstudien refi unter den Wert des Hintergrundaerosols
sinkt.
Dieses anfängliche Absinken des effektiven Radius nach einer SO2-Störung erklärt sich
aus der Tatsache, daß zu Beginn die homogene Nukleation sehr groß ist und daß damit
auch die Anzahl der kleinen Partikel die der größeren um mehrere Größenordnungen
übersteigt. Während für den Sensitivitätstest 1) mit der höchsten Nukleationsrate der
effektive Radius r"s ârrì. schnellsten absinkt und seinen Minimalwert nach zwei Stunden
erreicht hat, ist das Abfallen für 4) mit einer um 106-fachen kleineren Nukleationsrate
deutlich langsamer. Für 4) wird der Minimalwert erst nach 36 Stunden erreicht. Da
parallel die HzSO¿-Konzentration durch Kondensation auf den Aerosolteilchen geringer
wird, liegt der minimale effektive Radius mit r.6 : 0.015 pm bei 4) htiher als bei 1) mit
reff : 0.003 ¡.rm und 7) mit refi : 0.006 ¡rm. Die geringeren Unterschiede beim anfängli-
chen Absinken des effektiven Radius zwischen den Sensitivitätsstudien mit einem unter-
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schiedlichen Stoßkoeffizienten o zeigen, daß die Nukleation in den ersten Zeitschritten
der dominante Prozeß ist. Bei einem Stoßkoeffizienten von o : L wachsen die Aerosol-
teilchen schneller und es steht weniger H2SOa für die Nukleation zur Verfügung. Dies
erklärt den Minimalwert von rsç : 0.008 ¡rm nach 2.5 h bei 9) im Vergleich zu dem von
7) mit ref : 0.006 ¡rm nach 5.5 h.
Im weiteren Verlauf gewinnt dann auf Grund der höheren Teilchenzahl der Koagulati-
onsprozeß gegenüber der Nukleation und der Kondensation immer mehr an Bedeutung,
so daß sich die effektiven Radien der verschiedenen Sensitivitätstudien annähern. Abbil-
dung 4.12 b) zeigt, daß drei Monate nach der Störung der effektive Radius unabhängig
von der mikrophysikalischen Parameterisierung verläuft. Die Entwicklung der Aerosol-
größenverteilung in den ersten Jahren wird, bis auf die ersten Tage, daher im wesentli-
chen durch Koagulation und Sedimentation bestimmt. Erst \ryenn durch die Konversion
von Hintergrund-SO2 mit OH die HzSO¿-Konzentration wieder anwächst und damit
Nukleations- und Kondensationsprozesse wieder an Bedeutung gewinnen, sind Unter-
schiede zwischen den verschiedenen Parameterisierungen erkennbar. Das Abklingen der
vulkanischen Störung und das Erreichen der Hintergrundwerte hängt dabei von der Para-
meterisierung der Nukleation und der Kondensation ab. Für eine höhere Nukleationsrate
und für einen kleineren Stoßkoeffizient ist der ungestörte Zustand schneller wieder er-
reicht.
Zusammenfassend zeigt sich, daß, unabhängi,g uon der Stärke iler Störung, nach vier
bis fünf Jahren der Hintergrundwert wieder erreicht ist. Abbildung 4.12 a) und b)
bestätigen damit die Ergebnisse von Pinto et al. (1989), die anhand des eindimensionalen
Thrco/Toon-Modells zeigten, daß sich vulkanische Störungen selbst beschränken. In den
vorliegenden Studien sind jedoch keine indirekten Effekte starker Vulkanausbrüche wie
eine Temperaturänderung, Ozonänderung oder linderung der Zirkulationstruktur mit
berücksichtigt worden, die nachhaltig die stratosphärische Hintergrundkonzentration des
Aerosols stören können. Endgültige Aussagen über einen bei starken Vulkanausbrüchen
vorliegenden Puffer- bzw. Limitierungsmechanismus sind daher nur in einem globalen
Modell unter Berücksichtigung aller Wechselwirkungen möglich.
Flugzeugmessungen (Hotr, 1992) zeigten Anfang Juli 1991, also gut drei Wochen nach
der Pinatuboeruption, in mittleren Breiten eine atmosphärische SO2-Konzentration von
20 ¡"tatm m. Eine SO2-Konzentration von 1.1011 Moleküle/cm3 entspricht daher in etwa
der nach dem Pinatubo vorliegenden Konzentratione. Abbildung 4.13 zeigt eine Zu-
sammenstellung der nach dem Pinatubo aus Fernerkundungs- und In-Situ-Messungen
abgeleiteten effektiven Radien (Russel et al., 1996). Vergleicht man die für eine Anfangs-
konzentration von L . 1011 Moleküle/cm3 in der Box berechneten effektiven Radien mit
diesen Beobachtungen, so stimmen sie sehr gut überein. So liegen nicht nur die simu-
Iierten effektiven Radien mit Werten von 0.48 p,m nach einem halben und nach einem
Jahr und mit einem Wert von 0.43 p,m nach zwei Jahren im Bereich der Beobachtungen,
sondern auch der anfänglich rasche Anstieg und das Maximum nach einem dreiviertel
Jahr und der relativ langsame Abfall werden sehr gut wiedergegeben. Der aus den Beob-
achtungsdaten ermittelte exponentielle Anstieg erreicht sein Maximum ein Jahr nach der
s'J. p,atm m = 2.69'1013 Molektile/cm3, d.h. 20 ¡.ratm m = 5.38.101ó Molekülef cm2. Auf eine vertikale
Höhe von 5 km verteilt, ergibt sich damit eine SOz-Konzentration von 
^r 
1 . 1011 Moleküle/cm3.
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Abbildung 4.13: Vergleich der nach dem Pinatuboausbruch beobachteten effektiven Radien
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Abbildung 4.14: Simulation der Oberflächenkonzentration nach einer Pinatubo ähnlichen
vulkanischen Störung in 20 km Höhe, mit einer anfänglichen SOz-Konzentration von 1,011
Moleküle/cm3. Die Kreise bezeichnen Messungen von Deshler et al. (1993) und die Vierecke
SAGE-Messungen von Thomason et al. (1997).
Eruption, also ein wenig später als in der Box. Die in Messungen in mittleren nördlichen
Breiten (Deshler et al., 1993) beobachteten effektiven Radien zeigen jedoch ebenfalls
ein Maximum eindreiviertel Jahre nach dem Ausbruch. Die zum Teil in den einzelnen
Messungen beobachteten Schwankungen lassen sich durch Inhomogenitäten in der Pina-
tubowolke und durch advektive Prozesse erklären. Die beobachteten effektiven Radien
sind nur über eine Zeit von zwei Jahren dargestellt. Die von Russel et al. (1996) ab-
geschätzte exponentielle Abklingzeit des effektiven Radius, die in Abbildung 4.13 durch
die gestrichelte Kurve dargestellt ist, wird mit vier Jahren angegeben. Das im Boxmodell
modellierte Abklingverhalten nach einer vulkanischen Störung in einer Zeit von vier bis
fünf Jahren liegt damit im Bereich der Beobachtungen. Da die zeitliche Änderung des
effektiven Radius mit einer anfänglichen SO2-Konzentration von 1011 Moleküle/cm3 sehr
gut den nach dem Pinatuboausbruch beobachteten Verlauf wiedergibt, ist es interessant
zu überprüfen, inwieweit dies auch für die beobachteten Oberflächenkonzentrationen zu-
trifft.
In Abbitdung 4.L4 ist die zeitliche Änderung der Oberflächenkonzentration für die obigen
Bedingungen dargestellt. Zum Vergleich sind Messungen von Deshler et al. (1993) und
Thomason et al. (1997) nach einem halben Jahr bzw. nach ein, zwei und drei Jahren ein-
getragen. Es ist deutlich zu erkennen, daß die Boxsimulation nach einem halben Jahr mit
einem Wert von 40 ¡.tm2f cm3 sehr gut mit den Messungen von Laramie (Deshler et al.,
1993) im Maximum der Wolke übereinstimmt und auch in dem aus SAGE-Daten abge-
leiteten Bereich liegt. Auch ein Jahr nach der Störung liegt die mit dem mikrophysika-
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lischen Modell berechnete Oberflächenkonzentration im Bereich der SAGE-Messungen,
aber schon niedriger als die in Laramie beobachtete Konzentration. Das im Vergleich zu
den Beobachtungen raschere Abklingverhalten der modellierten Oberflächenkonzentra-
tion kristallisiert sich im weiteren Verlauf der Simulation immer mehr heraus. So liegt
in der Simulation nach zwei Jahren ein Wert von 2 ¡,tm2 f cm3 vor, der in den Satelliten-
daten ebenfalls erst ein Jahr später beobachtet worden ist. Der Grund dafür liegt an
der fehlenden Sedimentation des vulkanisch gestörten Aerosols aus den oberen Schichten
in die zu betrachtende Schicht, wodurch der exponentielle Abfall der Oberflächenkon-
zentration gedämpft wird. So ist z.B. nach dem Ausbruch des Pinatubo anhand von
Lidarmessungen ein Herabsinken der Aerosolwolke um 4 km pro Jahr in einem Zeit-
raum vom Winter 91f 92 bis Winter 92193 auf Grund der effektiveren Sedimentation
in den höheren Schichten beobachtet worden (Jäger et al., 1995). In den beobachteten
Oberflächenkonzentrationen ist dementsprechend, im Gegensatz zu den simulierten, eine
Überlagerung des vulkanischen Abklingverhaltens mit Sedimentationseffekten zu finden.
Simulationen von Zhao et al. (1995a) mit dem eindimensionalen Modell für verschie-
dene Höhen bestätigen dies. So fällt die Oberflächenkonzentration in 25 km Höhe in
den Simulationen von Zhao et al. (1995a) deutlich schneller ab, als in 17 km Höhe. In
25 km Höhe sinkt die Oberflächenkonzentration ähnlich der Boxsimulation schon nach
900 Tagen unter 7 ¡"tm2 f cm3.
Dieser in Abbildung 4.14 dargestellte Vergleich der Oberflächenkonzentration macht die
Limitierung von Boxsimulationen vulkanischer Störungen deutlich. Es bleibt aber her-
vorzuheben, daß das mikrophysikalische Modell in der Boxversion die in einer vulkanisch
gestörten Atmosphäre beobachteten Prozesse dennoch sehr gut widerspiegeln kann.
4.4 Zusarnmenfassung
Anhand von Sensitivitätsstudien ist das mikrophysikalische Modell für stratosphärisches
H2SOAlH2O-Aerosol in einer Boxversion validiert worden. Für typische stratosphärische
Bedingungen und unter Vorgabe realistischer SOz- und OH-Konzentrationen entwickelt
sich ein Grenzzyklus in dem von der Aerosolkonzentration und dem Größenverhältnis
aufgespannten Phasenraum. Dieser Grenzzyklus wird durch die Wechselwirkung von
Kondensation und Nukleation bestimmt. Es bilden sich dabei für das Hintergrundae-
rosol, je nach Gewichtung der einzelnen Prozesse, monomodale oder bimodale Verte!
lungen aus. Die Sequenz der modellierten Hintergrundverteilungen einer Periode des
Zyklus kann durch eine Lognormalverteilung, wie sie aus Messungen abgeleitet wurde,
beschrieben werden.
Ein Vergleich mit Beobachtungen zeigt, daß das mikrophysikalische Modell die beob-
achteten Teilchenkonzentrationen und Größenverhältnisse für hohe und mittlere Breiten
oberhalb von 73 hPa sehr gut wiedergeben kann. Das Modell ist dabei in der Lage, den
beobachteten sehr starken Anstieg des Größenverhältnisses oberhalb von 50 hPa wie-
derzugeben, sowie die Abnahme in der Aerosolkonzentration N15. Für 10 hPa konnte
keine Aerosolbildung simuliert werden, \ryas mit Beobachtungen konform ist. Da in dem
Boxmodell keine Advektion und vertikale Diffusion berücksichtigt worden ist, können Be-
obachtungen aus den topen oder aus Höhen mit starken vertikalen Austauschprozessen
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nicht realistisch wiedergegeben werden.
Ein Vergleich von Sensitivitätstests mit unterschiedlicher mikrophysikalíscher Paramete-
risierung ergab, daß die Aerosolkonzentration N15, das Größenverhältnis Nts/Nz¡ sowie
der effektive Radius am besten mit Messungen übereinstimmen, \'renn ein Stoßkoeffizi-
ent von a 1 L angenommen wird und die Nukleationsraten entweder klassisch (A) oder
nach der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur (C) berechnet werden. Bei der Abhängig-
keit der Sensitivitätsstudien von den Eingabedaten zeigte sich, daß Temperatur- und
H2O-Änderungen ein anderes Änderungsmuster in der Aerosolgrößenverteilung in den
Boxstudien hervorrufen als Änderungen der SO2/OH-Konzentration. Während bei einer
Temperatur- und einer H2O-Änderung eine Erhöhung der Aerosolkonzentration mit ei-
ner Erhöhung des Größenverhältnisses einhergeht, verhalten sich bei einer Veränderung
der SO2-Konzentration Aerosolkonzentration und Größenverhältnis umgekehrt.
Das mikrophysikalische Modell ist in der Lage, den nach einem Vulkanausbruch beob-
achteten raschen Anstieg des effektiven Radius sowie das relative langsame Abklingen
auf seinen Hintergrundwert wiederzugeben. Sensitivitätstests in Abhängigkeit von der
Stärke der vulkanischen Störung zeigen, daß die relative Änderung des effektiven Radius
in Abhängigkeit von der Stärke zunimmt, den Hintergrundwert jedoch unabhängig von
dem Störpotential nach vier bis fünf Jahren wieder erreicht. Die Boxergebnisse zeigen
somit ohne Berücksichtigung indirekter Efiekte, daß sich vulkanische Störungen in ihrer
zeitlichen Dauer selbst limitieren.
Eine Boxsimulation der Pinatuboeruption konnte die maximale Stärke des beobachteten
effektiven Radius und seinen zeitlichen Verlauf sehr gut wiedergeben. Die nach dem
Pinatuboausbruch beobachteten Oberflächenkonzentrationen konnten von dem mikro-
physikalischen Modell in dem ersten Jahr ebenfalls sehr gut reproduziert werden. Im
weiteren Verlauf sanken die Simulationergebnisse im Vergleich zu den Messungen jedoch
zu schnell ab. Grund für diese Diskrepanz ist, daß in den Boxstudien das Hereinse-
dimentieren vulkanisch gestörten Aerosols aus höheren Schichten nicht berücksichtigt
wird.
Zusammenfassend zeigt sich, daß das mikrophysikalische Modell die Entwicklung und Bil-
dung des stratosphärischen Aerosols in der ungestörten und in der gestörten Atmosphäre
sehr gut wiedergibt. Auf Grund der in dem mikrophysikalischen Boxmodell nicht berück-
sichtigten Advektion und vertikalen Diffusion, ist ein Vergleich der Simulationsergebnisse
mit Beobachtungen schwierig. Es zeigt sich dennoch eine sehr gute Übereinstimmung für
Höhen, in denen die vertikalen Austauschprozesse weniger signifikant sind. Das in dem
vorherigen Kapitel 3 vorgestellte und in diesem Kapitel ausgetestete mikrophysikalische





Die Pinatuboepisode bietet eine einzigartige Gelegenheit, den stratosphärischen T[ans-
port in einem Zirkulationsmodell zu testen, da für diesen Zeitraum eine sehr große Anzahl
von Beobachtungen vorliegen. Ziel dieses Kapitel ist es daher, anhand des Ausbruchs des
Mt. Pinatubo im Juni 1991 und der anschließenden Ausbreitung der Vulkanwolke zu un-
tersuchen, inwieweit ECHAM4 in der Lage ist, den stratosphärischen tansport in dem
Zeitraum von Juni 1991 bis Dezember 1992 richtig zu beschreiben. Der dreidimensiona-
le Tbansport ist der wesentliche Faktor, der die globale Ausbreitung einer Vulkanwolke
bestimmt. Somit ist die Untersuchung der tansportcharakteristik in einem globalen
Zirkulationsmodell von entscheidendem Interesse, da nur mit einem zufriedenstellenden
stratosphärischen tansport die Bedeutung einer vulkanischen Störung für die Dynamik
und die Chemie herausgearbeitet werden kann. Desweiteren läßt sich aus den tansport-
untersuchungen ableiten, inwieweit es jetzt bereits sinnvoll ist, ein komplexes mikrophy-
sikalisches Modell, wie das in Kapitel 3 und 4 vorgestellte, mit dem Zirkulationsmodell
zu kombinieren.
Im folgenden wird zunächst anhand von Beobachtungen ein Ûberblick über die globale
Ausbreitung der Aerosolwolke nach der Pinatuboeruption gegeben. Anschließend wird
das Pinatuboexperiment vorgestellt und danach die Ergebnisse der Pinatubosimulatio-
nen mit Satelliten- und Lidarbeobachtungen verglichen und diskutiert. Abschließend
wird ein Ausblick auf eine Pinatubosimulation mit der vertikal höherauflösenden Versi-
on ECHAM4-L39 gegeben.
5.1 Die globale Ausbreitung der Pinatubowolke
Nach mehr als zwei Monaten ständig wachsender Aktivität verbunden mit kleineren
Emissionen, brach in der Zeit vom 9. Juni LggL bis zum 1"7. Juni 1991 der Vulkan
Pinatubo auf der phillipinischen Insel Luzon (15.14" N, 120.35" E) in einer Folge von
starken Eruptionen aus. Die größte Eruption dauerte über 15 Stunden und fand vom
15. Juni bis zum 16. Juni statt. Der Plume reichte dabei bis zu einer Höhe von 30 km,
wobei der größte Teil der Masse in einem Bereich von 20 km 
- 
27 km konzentriert
war (McCormick et al., 1995). Die bei der Eruption in die Atmosphäre injizierte SOz-
Masse wurde aus TOMS-Messungen mit 14 Mt 
- 
26 Mt abgeschätzt (Krueger et al.,
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1995). Der Pinatuboausbruch ist damit der größte Vulkanausbruch in diesem Jahrhun-
dert. Die Ausbreitung der Vulkanwolke sowie die damit verbundenen Auswirkungen
auf das atmosphärische System wurden durch zahlreiche flugzeug- und ballongetragene
In-Situ Meßverfahren sowie aktive (Lidar-) und passive Fernerkundungsverfahren (Sa-
telliten, Sonnenphotometer) erforscht. Eine detaillierte komperative Ubersicht über die
verschiedenen Beobachtungen und Meßmethoden zur Ausbreitung und Entwicklung des
Pinatuboaerosols sind in Russel et al. (1996) zu finden.
Der Ausbruch des Pinatubo fand zur Zeit der östlichen Phase der QBO1 statt. Die
Eruptionswolke breitete sich daher schnell in Ost-West Richtung aus und umrundete
innerhalb von 22 Tagen die Erde einmal (Bluth et al., 1992). Die exponentielle Le-
bensdauer bezüglich der Umwandlung von SO2 mit OH zu H2SOa betrug dabei 35 Tage
(Bluth et al., 1992; Read et al., 1993). Zunächst erstreckte sich die Wolke dabei in einem
Band zwischen 20" S und 30o N (McCormick und Veiga, 1992; Stowe et al., 1992). In
den ersten Monaten blieb der größte Teil der \Molke in diesem Breitenband gebunden.
Zwar wurden schon Anfang Juli erhöhte Aerosolkonzentration in nördlichen mittleren
Breiten gemessen (Jäger, 1991), diese entstammten jedoch der Präeruption vom 14. Ju-
ni. Der tansport in die mittleren und hohen nördlichen Breiten wurde hauptsächlich
durch ein mit dem asiatischen Monsun verbundenes troposphärisches, quasi-stationäres
antizyklonales Zirkulationssystem angetrieben. Zusätzlicher polwärts gerichteter Aero-
soltransport war in der Nordhemisphäre gekoppelt mit einem Übergattg von Sommer-
auf Winterzirkulation und mit verstärkter planetarer Wellenaktivitåit verbunden. Beob-
achtungen zeigten, daß das Aerosol unterhalb L8 km die hohen nördlichen Breiten vor
der Bildung des polaren zyklonalen Wirbels im Herbst 1991 erreichte und in den Wirbel
eingeschlossen wurde (Neuber et al., 1994). Oberhalb von 20 km und im Zentrum des
Polarwirbels wurde erst ab Mitte März ein signifikanter Anstieg in der Aerosolkonzen-
tration gemessen (Rosen et al., 1992).
Auffallend bei der Ausbreitung der Pinatubowolke war der anfängliche Tlansport in
die südliche Hemisphäre bis ungefähr 20' S, wo sich ein starker meridionaler Gradient
ausbildete. Die Stärke dieser frühen über den Äquator hinausgehenden Ausbreitung der
Pinatubowolke steht dabei im Gegensalz zu früheren Beobachtungen von subtropischen
Vulkanen, wie dem El Chichón (17' N, 93" W), deren Aerosolladung hauptsächlich in der
eigenen Hemisphäre blieb. Antizyklonale Zellen, die an die südlichen Subtropen grenzten,
könnten nach Tlepte et al. (1993) Ursache für die nach Süden gerichtete Ausbreitung
sein.
Simulationen von Young et al. (1994) dagegen deuten daraufhin, daß der anfängliche
südwärts gerichtete Tlansport durch lokale Zirkulationsänderungen auf Grund verstärk-
ter IR2-Absorption, die durch die erhöhte Aerosolkonzentration hervorgerufen wird, be-
dingt war. Durch den Ausbruch des Cerro Hudson (45.90' S, 79.96' \M) zwischen dem
12,-15. August 1991 wurde die Aerosolkonzentration südlich von 55o S in einer Schicht
von L2 km-15 km zusätzlich verstärkt. Durch den Cerro Hudson gelangten 1.5 Mt SO2
in die Atmosphäre (Doiron, 1991), was einem Zehntel der SOz-Menge des Pinatubo
entspricht. Die Auswirkungen des Cerro Hudson beschränkten sich auf die untere Stra-
1 qBO: Quasi-Biennial Oscillation
zIR: Infrarot
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tosphäre südlich von 40o S . So wurden z.B. Einflüsse des Cerro Hudson in der Antarktis
im australen FÏühjahr 1991 beobachtet (Deshler et al., 1992b; Hofmann et al., 1992).
Global betrachtet sind die Auswirkungen des Cerro Hudsons im Vergleich zum Pinatubo
zu vernachlässigen.
Während sich die Pinatubowolke zunächst von der Tbopopause bis zu einer Höhe von
30 km erstreckte, erreichte sie Ende Dezember über den topen eine Höhe von 40 km
(Tlepte et al., 1993). Ursachen dafür waren zum einen der vertikale T[ansport der
Aerosolwolke durch die Brewer-Dobson-Zirkulation sowie ein verstärktes Ansteigen des
Aerosols in der östlichen Phase der QBO. Ein zusätzlicher Anstieg der Aerosolwolke wur-
de durch lokale Aerosolheizung, 'Lofting', hervorgerufen, deren Ursachen in der mit der
erhöhten Aerosolkonzentration verbundenen verstärkten Absorption von terrestrischer
und naher solarer lR-Strahlung (Stenchikov et al., 1997) lagen.
Anhand einer Lidarzeitreihe, die DeFoor et al.(1992) auf Mauna Loa aufgenommen ha-
ben, ist das Lofting der Aerosolwolke im Sommer l99L deutlich zu erkennen. Berechnun-
gen mit einem Zweistromstrahlungsübertragungsmodell von Kinne et al (1992) zeigten
einen vertikalen Aufstieg der Vulkanwolke von 1.5 km hervorgerufen durch Heizraten von
0.3 K/Tag.
Nach einem Jahr entspricht die geographische Verteilung der optischen Dicke der auch
in vulkanisch ruhigen Episoden beobachten Bandstruktur (Tlepte et al., 1994); d.h. die
maximale optische Dicke ist über den Tïopen und in hohen Breiten zu finden, während
sich in den Subtropen ein Minimum ausbildet.
Ende 1993, zweieinhalb Jahre nach dem Ausbruch, lag die stratosphärische Aerosolla-
dung im Bereich von fünf Mt (McCormick et al., 1995) bis zwei Mt (Baran und Foot,
1994) und damit in der Nähe des präeruptiven 'Wertes von zwei Mt.
5.2 Das Pinatuboexperiment
Es existieren in der Literatur einige Veröffentlichungen, die die globale Ausbreitung der
Pinatubowolke mit Hilfe von dreidimensionalen Modellen untersuchen.
So liegen dreidimensionale Tbansportsimulationen der Pinatubo-Aerosolwolke mit dem
NCAR3 CCM24 Klimamodell, in einer 35-Schichtenversion mit 2 km Auflösung bis 50 km
Höhe, von Boville et al. (L99L) für einen Zeitraum von 180 Tagen vor. In dieser Pinatubo-
simulation wurde die Aerosolwolke als passiver tacer gerechnet und nur der Tlansport
durch großräumige Bewegungen und nicht aufgelöste turbulente Wirbel betrachtet; Sen-
ken in der toposphäre, wie das Auswaschen und Ausregnen, wurden vernachlässigt.
Boville et al. (1991) ließen in dieser kurz nach der Eruption des Pinatubo publizierten
Simulation das Modell im Klimamode laufen, so daß ein direkter Vergleich mit Beob-
achtungen nicht möglich war. Im Gegensatz zl Boville et al. (1991) wurde die mit
einem mechanistischen Modell durchgeführte dreidimensionale Pinatubosimulation von
Young et al. (1994) mit beobachteten Geopotentialfeldern an der unteren Modellgrenze
(300 hPa) angetrieben. Young et al. (1994) parameterisierten die Umwandlung von SO2
sNCAR: National Center of Atmospheric Research
4CCM2: Community Climate Model, Version 2
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mit OH zu HzSO¿ mit der beobachteten Halbwertszeit von 35 Tagen und berücksich-
tigten keine mikrophysikalischen Prozesse. Ihre 75-tägigen Simulationen zeigen, daß die
dynamischen Auswirkungen der durch die Aerosolwolke hervorgerufenen lokalen Heizung
den Tlansport in den ersten Wochen sehr stark beeinflussen. Sie sind die wesentliche
Ursache für den anfänglichen tansport in die südliche Hemisphäre. Auf diesen Effekt
wird in Kapitel 5.3 noch genauer eingegangen.
Auch die einmonatigen passiven Tracersimulationen von Fairlie (1995) mit dem mecha-
nistischen SMM5 Modell (untere Grenze 100 hPa), in denen er sich mit der anfänglichen
Ausbreitung der Aerosolwolke beschäftigte, zeigten einen Einfluß der durch die erhöhte
Aerosolladung hervorgerufenen lokalen Heizung.
Mit einem globalen dynamischen Modell, das eine linearisierte Schwefelchemie beinhal-
tet, simulierten Pudykiewicz und Dastoor (1995) die globale Verteilung der Pinatubo-
Aerosolwolke über einen Zeitraum von 50 Tagen. Die in dem Modell verwendete linea-
risierte Schwefelchemie berücksichtigt dabei die Konversion von SOz mit OH zu Sulfat
sowie eine Parameterisierung der Auswaschprozesse. Die Größenverteilung der Aerosole
wird jedoch nicht explizit berechnet.
Das hier vorgestellte Experiment zum Thansport des Pinatuboaerosols unterscheidet sich
von den bisher durchgeführten dreidimensionalen Simulationen durch die Integrations-
dauer von eineinhalb Jahren, die die Jahre April 1991 bis Dezember 1992 beinhaltet,
sowie durch die Berücksichtigung des troposphärischen Schwefelkreislaufes.
Die Simulationen sind dabei mit dem ECHAM4 LL9-Modell in einer spektralen Auflösung
von T30 clurchgeführt worden. Um mit dem Klimamodell ECHAM4 den bestimmten
Zeitraum von 1991 bis 1992 richtig zu simulieren, werden die prognostizierten Modell-
größen immer wieder an die Beobachtungswerte angepaßt. Auf das dabei verwendete
Assimilationsverfahren wird im folgenden Abschnitt 5.2.1 ausführlich eingegangen.
Es wird bei den vorliegenden Simulationen zunächst nach Gleichung 4.L nur die Kon-
version von SOz mit OH zu Sulfat ohne explizite Berücksichtigung der Mikrophysik und
der stratosphärischen Schwefelchemie berechnet. Für die OH-Daten werden monatlich
gemittelte Felder aus ECHAM3-Simulationen entnommen (Steil, 1997). Zusätzlich wird
der in Kapitel 2.2 beschriebene troposphärische Schwefelkreislauf von Feichter et al.
(1996) verwendet, der die Entfernungsprozesse des Aerosols in den Wolken und durch
Niederschlag berücksichtigt. Für die Initialisierung der Pinatubowolke wurden 17 Mt
SOz über L9 Gitterpunkte in einem Bereich von 0o 
- 
18.55" N und von 96o E 
- 
118" E
entsprechend den TOMS-Beobachtungen vom 16. Juni L99L verteilt, siehe Abbildung
5.1. Die Initialmasse von 17 Mt SO2 entspricht dabei dem von Read et al. (1993) aus
MLS-Daten abgeleiteten Wert und liegt in dem von Krueger et al. (1995) angegebenen
Bereich der TOMS-Daten.
Die SOz-Masse eines Gitterpunktes ist über zwei Modellschichten verteilt worden, wobei
213 der Masse in der 2. Modellschicht mit einem mittleren Druckniveau von 30 hPa und
1/3 der Masse in der 3. Modellschicht mit einem mittleren Druckniveau von 50 hPa in-
itialisiert worden sind. Diese vertikale Aufteilung ist an Beobachtungen angelehnt, wobei
berücksichtigt worden ist, daß das ECHAM4-L19-Modell nur eine vertikale Auflösung
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Abbildung 5.1: Initialisierung der Pinatubowolke. Vergleich der aus TOMS-Messungen er-
mittelten SOz-Säulenmasse (Sprod et al., 1993) mit der in ECHAM4 vorgebenen Säulenmasse
SO2 in [matm cm] in einem Bereich von 5o N - 21.5o N und 95o E - L25o E. Die gestrichelten
Linien in dem rechten Bild geben die Land-Seemaske des ECHAM4-T30-Modells wieder.
giert. Die obere Grenze des in dieser Arbeit verwendeten Modells bei L0 hPa und die
sehr grobe vertikale Auflösung in der Stratosphäre mit Schichtdicken von 2 km - 4 km,
siehe Abbildung 2.1, sind auch der wesentliche Grund dafür, daß eine interaktive Si-
mulation mit dem ECHAM4-Ll9-Modell nicht sinnvoll erscheint. Bei einer Anhebung
der Aerosolwolke um 1.5 km würde der größte Teil der Wolke in die oberste Schicht
gelangen und damit sowohl der TYansport wie auch der durch das Lofting hervorgeru-
fene dynamische Effekt durch die Grenzbedingungen des Zirkulationsmodells limitiert
sein. Es wird jedoch der Strahlungsantrieb durch die erhöhte Aerosolkonzentration auf
Grund der Pinatuboeruption berechnet, um abzuschätzen, welche dynamischen Effekte
mit einer transienten Pinatubosimulation erzielt werden, siehe Kapitel 5.3.5.
5.2.t Assimilation der Pinatuboepisode
Für die Assimilation der Pinatuboepisode wird ein Newton'sches Relaxationsverfah-
ren, das sogenannte Nudging, verwendet, welches auch als Datenassimilationsystem
in Wettervorhersagemodellen angewendet wird (Hoke und Anthes,L976; Krishnamurti
et aI.,199L; Brill et aI.,1990). Jeuken et al. (1996) adaptierten diese Technik erstmalig
für das Klimamodell ECHAM4.
Die Nudgingmethode zwingt den Modellzustand in Richtung der Beobachtungsdaten, in-
dem es einen nicht-physikalischen Term zu den Modellgleichungen addiert. Da ECHAM4
ein spektrales Modell ist, kann das Nudgingverfahren im Spektralraum angewendet wer-



















alle Komponenten zu relaxieren und somit Rechenzeit zu sparen. Bei den hier vorliegen-
den Rechnungen mit einer spektralen Auflösung von T30 werden alle Spektralkompo-
nenten bis auf die erste Komponente relaxiert, da diese das globale Mittel repräsentiert
und die Erhaltung von Masse und Drehimpuls nicht verletzt werden soll.
Unter Anwendung des Nudgingverfahrens gilt für die zeitliche Entwicklung einer belie-
bigen prognostischen Größe A(t) :
# :F'(4, t) + K¡(4, t¡ (.t"b'1t) - A(t)) , (b.1)
wobei Aoo'(t), den beobachteten Wert, Kr.r(4, t) den Relaxationskoeffizienten, und F-,
den Forcingterm, der die Entwicklung von A(t) beschreibt, repräsentiert. Für die In-
tegration von A(t) wird ein semi-implizites finites Differenzenschema in zwei Schritten
verwendet. Zuerst werden das Modellforcing F* und ein neuer Wert für die prognosti-
sche Variable A*(t + At) errechnet und daran anschließend, in einem zweiten Schritt,
der Relaxationsterm, so daß sich folgende Gleichung für A(t + At) ergibt:
A(t+At) : (O.(,+At) +2ArKN(A,t) Aoo'(t+lt¡) lG+2At N(A,t))
(5.2)
Somit ist A(t+At) ein gewichtetes Mittel aus dem von dem Modell vorhergesagten Wert
A*(t + At) und dem beobachteten Wert Aob'(t + At).
Die größten Schwierigkeiten in der Anwendung des Nudgingverfahrens liegen in der Aus-
wahl der zu relaxierenden Variablen und in der Wahl des optimalen Nudgingkoeffizi-
enten. Ist der Relaxationskoeffizient zu groß gewählt, kann es zu einer Unterdrückung
von subskaligen Prozessen und damit zu Instabilitäten in dem Modell kommen. Ursa-
che dafür ist, daß ohne Assimilationsverfahren ein physikalisches Gleichgewicht zwischen
parameterisierten6 und dynamischen Größen existiert. Durch Anwendung des Nudging-
verfahrens werden nicht nur die prognostischen Größen in Richtung der Beobachtungen
relaxiert, sondern auch die parameterisierten Größen daran gehindert, einen Gleichge-
wichtszustand zu erreichen. Man hat dadurch ein kontinuierliches spin-up Problem vor-
liegen, welches um so größer ist, je stärker das Modell adjustiert wird. Ist dagegen der
Relaxationskoeffizient zu klein gewählt, wird keine Annäherung an die Beobachtungen
erzielt.
In Anlehnung an Jeuken et al. (1996)werden in dieser Arbeit Vorticit¡ Divergenz, Bo-
dendruck und Temperatur relaxiert, wobei für die Koeffizienten folgende, zeitlich kon-





Als Beobachtungswerte können sowohl Rohdaten als auch analytische Beobachtungen
verwendet werden. Für die vorliegenden Assimilationen werden spektrale 'first guess'














Felder des ECMWF verwendet, die eine gute Näherung des beobachteten atmosphäri-
schen Zustandes darstellen. In Gegenden mit wenigen Beobachtungen, z.B. große Berei-
che der Tbopen, repräsentieren die Daten im wesentlichen die ECMWF-Modellergebnisse
und können daher mit Unsicherheiten behaftet sein. Die ECMWF-Felder enthalten 6-
Stunden-Vorhersagen für Temperatur, Vorticity, Divergenz und Bodendruck. Da die
Analysedaten nur alle sechs Stunden vorliegen, werden sie linear über den Zeitraum
interpoliert. Die Analysen liegen in einer spektralen Auflösung von T106 vor und wer-
den für das Assimilationsverfahren auf eine spektrale Größe von T30 reduziert. Durch
das Abschneiden der Analysedaten bei der Großkreiswellenzahl 30 wird dem ECHAM-
Modell ein künstlicher Forcingterm aufgezwungen, da die Analysedaten für T30 mehr
Informationen über kleinskaligere Prozesse enthalten als die Simulationen des ECHAM-
Modells in T30 Auflösung. Somit wird das Zirkulationsmodell an Prozesse relaxiert, die
es gar nicht beinhaltet, \'¿as zu Ungenauigkeiten führen kann.
Obwohl dem ECMWF-Modell dieselben vertikalen Hybridlevel wie dem ECHAM-Modell
zu Grunde liegen, werden in beiden Modellen unterschiedliche Orographien verwendet.
Das ECHAM-Modell benutzt eine gemittelte Orographie, während in dem ECMWF-
Modell eine 'envelope' Orographie verwendet wird, bei der lokale Abweichungen auf das
gemittelte Feld addiert werden. Die Unterschiede treten besonders stark in gebirgigen
Gegenden auf und betragen einige 100 Meter. Um Fehler zu vermeiden, wird daher
zwischen beiden Orographien vertikal interpoliert.
Zrcä.tzlich werden Meeresoberflächentemperaturen und Bodentemperaturen alle 24 Stun-
den aus den ECMWF-Daten vorgeschrieben, wobei durch die Interpolation von einem
sehr hoch aufgelösten Gitter auf ein grob aufgelöstes Ungenauigkeiten in Gegenden mit
starkem Land-Seekontrast auftreten können.
Zusammenfassend kann man trotz oben dikutierter Fehlerquellen davon ausgehen, daß
durch Anwendung der Nudgingtechnik die Modelldynamik der beobachten Dynamik in
guter Näherung entspricht (Jeuken et al., 1996). Somit bietet das Nudgingverfahren
ein wirkungsvolles Werkzeug, um die Dynamik bestimmter Zeitabschnitte, wie z.B. die
Pinatuboepisode, mit dem ECHAM4-Modell zu modellieren.
5.3 Ergebnisse und Diskussion
5.3.1 Assimilierte Pinatubosimulation
Abbildung 5.2 zeigt die modellierte globale Ausbreitung der Pinatubowolke anhand der
stratosphärischen Aerosolsäulenmasse ein, zwei, drei und vier Wochen nach der Erupti-
on. Die simulierte Wolke breitet sich schnell westwärts mit der assimilierten östlichen
Phase der QBO aus. Nach einer Woche erstreckt sich die Wolke in einem Band von
Zentralafrika bis Indonesien, und nach drei Wochen hat die Pinatubo-Aerosolwolke die
Erde einmal umrundet. Der zeitliche Verlauf entspricht damit SOz-Beobachtungen von
TOMS (Bluih et al., 1992). Im Unterschied zu den Beobachtungen ist in den Simu-
lationen jedoch kein anfänglicher Tlansport über den Äquator hinweg in die südliche
Hemisphäre zu finden. Das Pinatuboaerosol ist in der Simulation in einem Band zwi-
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Abbildung 5.2: Anf?ingliche Ausbreitung des Pinatuboaerosols in [L02 g/cm2] SO2
und 30' N (McCormick und Veiga, 1992). Die anfängliche zeitliche Ausbreitung der
Pinatubowolke wird von dem ECHAM4-Modell in guter Übereinstimmung mit den Be-
obachtungen wiedergeben. Bei der geographischen Verteilung sind Unterschiede in den
südlichen Subtropen festzustellen, auf die im weiteren Verlauf des Kapitels noch näher
eingegangen wird.
Inwieweit Modellergebnisse und Beobachtungen über einen Zeitraum von eineinhalb Jah-
ren übereinstimmen, läßt sich anhand der Aerosolmasse am besten validieren, da das Mo-
dell direkt die zeitliche Veränderung der Massenmischungsverhältnisse berechnet. In Ab-
bildung 5.3 wird die simulierte globale Sulfatmasse mit Beobachtungen des HIRST Instru-
mentes (Baran und Foot, 1994) an Bord der operationell agierenden NOAA/NESDIS8-
Satelliten verglichen. Um aus den Beobachtungen Abschätzungen über die globale Ae-
rosolladung nach dem Ausbruch des Pinatubo herzuleiten, verwendeten Baran und Foot
(1994) die Transmission des HIRS-Kanal an Bord von NOAA L0lt2 in einem Wel-
lenlängenbereich von 8.3 ¡.rm, der sensitiv auf das Aerosol reagiert, und die tansmission
des HIRS 
- 
L2.5 pm-Kanal an Bord von NOAA 1L, der nicht sehr sensitiv auf Aero-
THIRS: High-Resolution Infrared Radiation Sounder
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Abbildung 5.3: Vergleich der globalen Sulfatmasse nach dem Ausbruch des Mt. Pinatubo
zwischen EcHAM4-Simulationen und monatlich gemittelten HlRS-Satellitendaten von Baran
und Foot (1994). Die Fehlerbalken kennzeichnen die Meßungenauigkeiten der Satellitendaten
von 1.4 Mt.
sol anspricht. Die relativen Schwankungen in den Beobachtungen, erklären sich somit
zum einen dadurch, daß Daten von zwei unterschiedlichen Satelliten mit sechsstündiger
Zeitverschiebung verwendet worden sind und zum anderen, daß bei der Aufbereitung
der Daten ein konstantes Hintergrundsignal abgezogen wurde. Das Hintergrundsignal,
welches aus drei Monatsmittel für den Mai (1990,1991,1994) ermittelt worden ist, wird
durch die Absorption von Wasser- und Eiswolken hervorgerufen. Die Meßungenauig-
keiten werden von Baran und Foot (1994) mit 1.4 Mt angegeben und liegen damit im
Bereich der Masse des Hintergrundaerosols.
Vergleicht man die EcHAM4-Simulationen mit den Beobachtungen, zeigt sich in den
ersten drei Monaten eine sehr gute Übereinstimmung in der globalen Massenladung.
Im weiteren Verlauf ist dann jedoch eine deutliche Differenz zwischen Beobachtung und
Simulation zu erkennen. Die simulierte Aerosol-Massenladung erreicht nach 3 Monaten
ihren maximalen Wert von 19 Mt und tällt dann mit einer Abklingzeit von 10.3 Monaten
innerhalb der nächsten l-6 Monate auf einen Wert von 4 Mt ab. Die globale Masse in den
HlRS-Beobachtungen erreicht ihren Maximalwert von 21.5 Mt einen Monat später als
die Simulation und sinkt dann leicht verrauscht auf einen Wert von 16 Mt im Juli 1992
ab. Ab Juli 1992 tällt dann die globale Masse in den HlRS-Beobachtungen mit einer
Abklingzeit von 6.7 Monaten bis Oktober 1993 auf den präeruptiven Wert in Bereich von
2 Mt ab. In der Modellsimulation ist somit ein relativ zu starker exponentieller Abfall
im Vergleichzu den Messungen zu beobachten, so daß Ende Dezember 1992,18 Monate
nach der Pinatuboeruption, die simulierte Aerosolmasse mit 4 Mt nur noch ein Drittel
der beobachteten Masse von 12 Mt beträgt.
Eine Erklärung für den starken globalen Abfall findet man, wenn man sich die zeitliche
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Entwicklung der Aerosolmasse in der Stratosphäre und in der toposphäre betrachtet.
Der zeitliche Verlauf der globalen troposphärischen Aerosolmasse unterscheidet sich stark
vom gesamten atmosphärischen Verlauf. Zunächst ist in den ersten zwei bis drei Monaten
ein Anstieg des troposphärischen Sulfatgehalts um das 2.5 fache des präeruptiven Wertes
auf 4.8 Mt zu beobachten. Innerhalb der darauf folgenden drei Monate sinkt jedoch die
Masse auf ca 3 Mt ab, um dann über die nächsten 10 Monate mit einigen Schwankungen
konstant zu bleiben. Ab August 1992 tällt die troposphärische Aerosolmasse dann leicht
zum Hintergrundwert ab. Der starke Anstieg in der troposphärischen Aerosolladung in
den ersten Monaten nach dem Ausbruch deutet daraufhin, daß der vertikal abwärts ge-
richtete Tïansport besonders zu Beginn der Simulation zu stark ist. Ist das Sulfataerosol
in die toposphäre hinabgesunken, so wird es durch nasse und trockene Deposition aus
der Atmosphäre entfernt. Die Lebensdauer von Sulfat in der T[oposphäre beträgt nach
Feichter et al. (1996) 4.6 Tage. So läßt sich auch der relativ konstante Wert erklären.
Die Schwankungen in der troposphärischen Aerosolmasse treten dabei durch den jah-
reszeitlichen Verlauf des troposphärischen Schwefelkreislaufes auf, siehe Feichter et al.
(1ee6).
Der zeitliche Verlauf der globalen stratosphärischen Sulfatmasse bestimmt den zeitlichen
Verlauf der globalen Gesamtmasse mit einem Maximum von 14.5 Mt nach drei Mona-
ten und einer starken exponentiellen Abklingzeit von 8.5 Monaten bis Ende 1992. Die
Abklingzeit der stratosphärischen Aerosolmasse ist somit kleiner als die der gesamten at-
mosphärischen Masse. Aus Abbildung 5.3 geht damit hervor, daß die starken Differenzen
in der globalen Sulfatmasse durch den Verlust an stratosphärischer Aerosolmasse hervor-
gerufenen werden, was bedeutet, daß zuviel Aerosolmasse aus der Stratosphäre entfernt
wird. Ein hoher Verlust von stratosphärischer Aerosolladung ist aber gleichbedeutend
mit einem zu starken vertikalen Tlansport im Modell.
Der starke vertikale Abwärtstransport in der Modellsimulation hat zwei Ursachen. Die
eine ist die schon in Kapitel 2.3.1 beschriebene große numerische Diffusivität des SLT-
Schemas bei starken vertikalen Gradienten. Die zweite liegt in der groben horizontalen
und vor allem auch in der groben vertikalen Auflösung des Modells. ECHAM4 löst mit
einer vertikalen Schichtdicke von 2 km die topopause zu gering auf und ist damit nicht in
der Lage, kleinskaligere Prozesse wie Tbopopausenfaltung und turbulente Diffusion rea-
listisch zu simulieren. Untersuchungen des Stratosphären-Troposphären-Austausches
anhand der CCM2-Pinatubosimulation von Mote et al. (1994) wiesen ähnliche Schwie-
rigkeiten auf. So zeigten die Simulationen, daß die tacerfilamente unrealistisch schnell
in den topen abwärts transportiert worden sind. Es stellt sich damit die FYage nach der
Modellierung des Stratosphären-Tloposphären-Austausches, in dem Zirkulationsmodell.
6.3,2 Parameterisierung des Stratosphären-Troposphären-Aus-
tausches
Stratosphäre und toposphäre sind nicht zwei stark voneinander abgekoppelte Bereiche,
sondern sie gehen vielmehr kontinuierlich ineinander über und sind dynamisch fest mit-
einander verbunden. Sie unterscheiden sich jedoch in ihren wesentlich Eigenschaften,
z.B. in ihrer Temperatur- und Ozonverteilung, in der chemischen Zusammensetzung ih-
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rer Luftpakete sowie in ihren vertikalen Austauschzeiten. So kann ein Luftpaket die
Höhe der Tïoposphäre durch Konvektion und turbulente Austauschprozesse in wenigen
Stunden bzw. Tagen durchqueren. Für eine entsprechende Strecke würde das Luftpaket
dagegen in der Stratosphäre Monate bzw. Jahre brauchen. In der klassischen Meteoro-
logie wird die topopause als Grenze zwischen Stratosphäre und Tboposphäre und als
Trennschicht der vertikalen Austauschprozesse verstanden.
Die Tïopopause wird entweder thermisch oder dynamisch definiert. Nach den Konven-
tionen der WMO9 ist die thermische topopause durch die niedrigste Höhe definiert, in
der der Temperaturabfall 2 K km-1 oder weniger beträgt und der gemittelte Tempera-
turabfall zwischen dieser Höhe und jeder anderen Höhe innerhalb der nächsten 2 km die
2 K km-l nicht überschreitet. Die dynamische Definition der Tïopopause geht dagegen
von einem konstanten Wert in der isentropen potentiellen Vorticity Q aus:
Q: 
-s(r+ C")# (5.3)
wobei @ die potentielle Temperatur, (6 die relative Vorticity auf einer isentropen Fläche
und f der Coriolisparameter ist. Die dynamische Definition der Tfopopause wird erst
polwärts von 10o berechnet, da die absolute Vorticity in der Nähe des Äquators ihr
Vorzeichen ändert. Nach der Definition der WMO liegt die Tbopopause bei 1.6 . 10-6
K m2lkg s in der Literatur werden Werte zwischen 3.L0-6 K m2lkg s und 5.10-6 K
^'lkg s (Hoinka et al., 1993) verwendet. Der Stratosphären-toposphären-Austausch,kurz ST-Austausch, findet im wesentlichen in zwei Gebieten statt: in den topen durch
hochreichende Konvektion und in mittleren Breiten, wo über barokline Wellen strato-
sphärische Luft in die toposphäre gebracht wird und auf diese Weise irreversible Aus-
tauschprozesse stattfinden. Durch synoptisch- und kleinskaligere Prozesse, wie topo-
pausenfaltungen und Kaltlufttropfen, kommt es in den mittleren Breiten zu zusätzlichen
Austauschprozessen.
Eine neuer Ansatz des ST-Austausches ist in Holton et al. (1995) zu finden. In Anleh-
nung an eine Idee von Shaw (1930) und Hoskins (1991) unterteilten Holton et al. (1995)
die Stratosphäre in eine Oberwelt, in der alle isentropen Flächen in der Stratosphäre
liegen, und in eine extratropische unterste Stratosphäre, 'lowermost extratropical strato-
sphere', deren isentrope Flächen sowohl in der Stratosphäre als auch in der Tïoposphäre
liegen, siehe Abbildung 5.4. Oberwelt und unterste Stratosphäre werden näherungsweise
durch die 380 K potentielle Temperaturfläche getrennt und sollten für Tbansportbeobach-
tungen strikt getrennt werden. Luftpakete, die sich in der Oberwelt befinden, können
nur durch langsames Herabsinken, verbunden mit diabatischer Abkühlung, durch die
isentropen Flächen hindurch in die T[oposphäre gelangen. Vice versa können sie nur aus
der Tboposphäre durch langsames Aufsteigen, verbunden mit diabatischer Erwärmung,
durch die isentropen Flächen hindurch die Stratosphäre erreichen. Tbansportprozesse
in der untersten Stratosphäre sind in der Regel mit synoptischen und kleinskaligeren
Prozessen verbunden, wodurch der Austausch zwischen Troposphäre und der untersten
Stratosphäre wesentlich schneller sein kann, als zwischen der Oberwelt und der untersten
Stratosphäre. Dementsprechend findet der ST-Austausch, der hier als Austauschprozeß
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Abbildung 5.4: Veranschaulichung des ST-Austausches nach Holton et al. (1995). Der schat-
tierte Bereich kennzeichnet die stratosphärische Unterwelt. Die gestrichelten Linien kennzeich-
nen die isothermen, die durchgezogenen die isentropen Flächen.
zwischen Oberwelt und unterer Stratosphäre verstanden wird, im v¡esentlichen durch
den großräumigen Thansport statt. Kleinräumige synoptische Prozesse spielen keine
Rolle mehr, da sie zwischen der unteren Stratosphäre und der Tboposphäre stattfinden.
Eine detaillierte Beschreibung dazu ist in Holton et al. (1995) zu finden.
In der Literatur finden sich verschiedene Abschätzungen des ST-Austausches, die sich
jedoch auf unterschiedliche Bezugsflächen, wie konstante Druckflächen oder Flächen mit
konstanter potentieller Vorticit¡ beziehen und unterschiedliche Methoden verwenden,
um den Massenfluß zwischen Stratosphäre und toposphäre zu bestimmen. So zeigten
Grewe und Dameris (1996a) anhand der Analyse von ECMWF-Daten über den Zeitraum
von 1979-1989, daß die Ergebnisse, die mit unterschiedlichen Definitionen der Tlopopau-
se und verschiedenen Berechnungsansätzen berechnet worden sind, qualitativ recht gut
übereinstimmen, jedoch in den absoluten Werten stark differieren.
Die Modellierung des ST-Austausches ist eine prinzipielle Schwierigkeit für Zirkulati-
onsmodelle, da die räumliche und zeitliche Auflösung der Modelle, trotz erheblicher Ver-
besserungen in den letzten Jahren, immer noch zu grob ist (Holton et al., 1995). Tests,
die Mote et al. (1994) mit dem CCM2 durchführten, zeigten zwar, daß das Modell die
jahreszeitliche Variabilität des Massen-Austausches auf der 100 hPa-Fläche mit einem
Maximum im Winter und einem Minimum im Sommer richtig wiedergibt, der Massen-
austausch aber selbst zu stark ist. Die tropische topopause scheint im CCM2-Modell
zu stark durchlässig zu sein, wie die Pinatubosimulationen zeigen. Ein Vergleich des ST-
Austausches zwischen ECMWF-Analysen und einem L0-jährigen Mittel aus ECHAMS











Es zeigte sich, daß die meridionale Variation des Austausches in dem Modell recht gut
den Beobachtungen entspricht, jedoch der nach unten gerichtete Massenfluß in den mitt-
leren Breiten um das l-.5 bis 2-fache größer als in den Analysen ist.
Untersuchungen von van Velthoven und Kelder (1996) mit dem TMK10, welches mit
ECMWF-Daten angetrieben wird, zeigten, daß eine feinskaligere horizontale Modellauf-
lösung den ST-Austausch in dem Modell verbessern kann. Die Verbesserung ist aller-
dings stark von dem gewählten Bereich abhängig. So zeigten van Velthoven und Kelder
(1996), daß sich der ST-Austausch wesentlich verändert, lryenn statt einer horizontalen
Auflösung von 8o x 10o eine von 4o x 5o gewählt wird. Bei einer Änderung von 4o x 5o
zt 2.5o x 2.5" verbessert sich der ST-Austausch dagegen nur geringfügig. Die ECHAM4
T30-Simulationen liegen mit einer Auflösung von 3.75' x 3.75" vor, eine Wiederholung
der Experimente inT42 Auflösung von 2.3o x 2.3o, würde demzufolge keine entscheiden-
de Verbesserung bringen. Um Tfopopausenfaltungen und Kaltlufttropfen realistisch zu
simulieren, sind wesentlich kleinere horizontale Auflösungen, wie sie in mesoskaligen Mo-
dellen verwendet werden, erforderlich. So liegt z.B. dem MM411, mit dem Simulationen
von topopausenfaltungen und Kaltlufttropfen (Ebel et al., 1991) durchgeführt worden
sind, eine horizontale Auflösung von 80 km x 80 km zu Grunde. GCM-Modellierungen
mit der erforderlichen feinen Auflösung sowohl in der Horizontalen als auch in der Ver-
tikalen sind aber gegenwärtig über einen Zeitraum von Monaten und Jahren, wie es für
die Pinatuboepisode erforderlich wäre, technisch nicht zu realisieren.
Um den von Holton et al. (1995) aufgezeigten langsamen Austauschprozeß zwischen
Ober- und Unterwelt realistisch zu simulieren, ist eine Formulierung der Modellglei-
chungen auf isentropen Flächen wünschenswert. Durch eine Formulierung in isentropen
Koordinaten kann deutlich zwischen dem advektivem tansport entlang von isentropen
Flächen und dem mit diabatischen Prozessen verbundenen Tbansport durch isentrope
Flächen hindurch unterschieden werden. Isentrope Koordinaten können jedoch für globa-
le Zirkulationsmodelle, die wie das ECHAM4 topo- und Stratosphäre berücksichtigen,
nicht verwendet werden, da bei einer sogewählten Formulierung erhebliche Schwierig-
keiten in der unteren Grenzschicht auftreten, siehe Abbildung 5.4. Durch die Lösungen
der Tlansportgleichungen im ECHAM im Eulerschen Gitterpunktsraum treten somit
Unterschiede zu der beobachteten stratosphärischen Tbansportcharakteristik auf.
Eine weitere Schwierigkeit bei der Modellierung des Austausches zwischen der strato-
sphärischen Ober- und Unterwelt entsteht durch die Verwendung des SlT-Schemas und
damit verbunden mit der Anwendung eines Massenfixers, siehe Kapitel 2.L.1. Massen-
fixer und SLT-Schema sorgen dafür, daß der sich auf der Grenze zwischen Ober- und
Unterwelt einstellende Gradient in der TYacerkonzentration durch künstlichen Transport
verringert wird.
Als eine einfache und realisierbare Parameterisierung des ST-Austausches bietet sich
daher eine Reduzierung des advektiven vertikalen Tïansports auf der von Holton et al.
(1995) als Grenze zwischen Ober- und Unterwelt vorgeschlagenen isentropen Fläche von
380 K an. Die Reduzierung des vertikalen advektiven Tïansports wird dabei direkt in
dem SLT-Schema angewendet, bevor der Massenfixer aufgerufen wird. Dadurch wird
10TMK: Tlansport Model KNMI, KNMI (Koninklijk Nederlands Meteorologisch Instituut)
11MM4, Penn State/NCAR Mesoscale Model Version 4
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gewährleistet, daß keine Massenveränderung stattfindet. Die advektive vertikale tans-
porttendenz wird dabei um einen konstanten Faktor reduziert, so daß die saisonale Varia-
bilität des Austausches nicht verändert, sondern nur die Stärke verringert wird. Um die
durch die Reduzierung auftretenden artifiziellen Gradienten zu vermeiden, wird ebenfalls
in der jeweiligen über und unter der 380 K Schicht liegenden Schicht der advektive verti-
kale tansport ebenfalls um einen bestimmten Anteil reduziert. Im weiteren Verlauf der
Arbeit wird diese Reduzierung als STEl2-Parameterisierung gekennzeichnet. Als eine
geeignete Parameterisierung des STE-Austausches bietet sich z.B. eine Reduzierung in
der 380 K Schicht um 50% und in der jeweiligen höheren und niedrigeren Schicht um
25% bzw. alternativ dazu, eine Reduzierung w 75% in der 380 K Schicht und um 50%
in den benachbarten Schichten an. Beide Möglichkeiten werden im folgenden anhand
der Pinatubosimulationen ausgetestet.
5.3.3 Assimilierte Pinatubosimulationen mit STE-Parameteri-
sierung
Im nachfolgenden Abschnitt werden EcHAM4-Simulationen mit unterschiedlich großer
Reduzierung des vertikalen tansports und mit unterschiedlicher geographischer An-
fangsverteilung mit Beobachtungen verglichen. In Tabelle 5.1 ist eine Übersicht über die
verschiedenen Experimente gegeben. Das Experiment a) entspricht dabei der in Kapi-
tel 5.3.1 vorgestellten Simulation ohne Reduzierung des vertikalen T[ansports. Bei den
Experimenten b) und c) wird der advektive vertikale Tlansport um 50% in der 380 K
Schicht reduziert bzw. um 25% in der darüber und darunterliegenden Schicht. Bei den
Experimenten d) und e) wird der vertikale Tfansport tm 75To in der 380 K Schicht bzw.
um 50% in den benachbarten Schichten reduziert. Die Experimente b) und c) bzw. d)
und e) unterscheiden sich in der Initialisierung der Pinatubowolke. Das Anfangsfeld ist
in c).und e) um 7.5o nach Süden verschoben worden, um den fehlenden, anfänglich über
den Aquator gehenden, Tbansport zu beschreiben, siehe Abbildung 5.2.
12STE: Stratosphere Troposphere Exchange
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Abbildung 5.5: Vergleich der globalen Sulfatmasse nach dem Ausbruch des Mt. Pinatu-
bo zwischen ECHAM4-Simulationen mit verschiedener STE-Parameterisierung und HIRS-
Satellitendaten von Baran und Foot (1994).
In Abbildung 5.5 ist für die fünf Fälle der zeitliche Verlauf der globalen Aerosolladung
im Vergleich nt den HlRS-Satellitendaten, entsprechend Abbildung 5.3, aufgetragen.
Die Initialisierung 2 Gitterpunkte südlicher hat kaum Auswirkungen auf die globale Mas-
senverteilung. Dagegen ist jedoch deutlich zu erkennen, welchen Einfluß die Reduzierung
des vertikalen tansports in der topopausenregion auf die Simulationsergebnisse hat.
Da der rasche Anfangstransport in die T[oposphäre durch die Reduzierung des vertikalen
tansports behindert wird, ändern sich in den Experimenten b) 
- 
e) die Maximalwerte
und ihr Abklingverhalten gegenüber denen vom Experiment a). So liegt das Maximum
für die Experimente b) und c) mit einer Reduzierung in der 380 K Schicht um 50% bei
21 Mt und für die Experimente d) und e) mit einer Reduzierung um 75% bei 21.5 Mt.
Beide Maximalwerte liegen damit im Bereich der Meßgenauigkeiten, im Gegensatz zur
Simulation ohne STE-Parameterisierung, deren Maximalwert bei 18.5 Mt liegt. Das
Maximum verschiebt sich dabei in den Experimenten b)- e) gegenüber dem Experiment
a) um 1 Monat nach hinten und entspricht damit den Messungen. Der exponentielle
Abfall der globalen Aerosolmasse ist bei den Simulationen mit STE-Parameterisierung
deutlich geringer als in der Simulation ohne. So beträgt die exponentielle Abklingzeit
von September 1991 bis Dezember 1992 für b) und c) 1 Jahr und für d) und e) 16 Mo-
nate im Vergleich zu 9.8 Monaten bei a). 8 
- 
10 Monate nach dem Pinatuboausbruch
sind je nach STE-Parameterisierung signifikante Unterschiede zwischen den ECHAM4-
Simulationen und den Satellitenbeobachtungen festzustellen, die zum Teil auch auf das
in den HIRS-Daten beobachtete Rauschen zurückzuführen sind.
21o
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Generell zeigt sich, daß durch die Einführung einer STE-Parameterisierung die simu-
lierte globale Aerosolladung für die ersten 8 
- 
10 Monate nach der Eruption des Mt.
Pinatubo in dem von Satellitendaten beobachteten Bereich, sowohl für ihre absoluten
'Werte 
als auch für ihren zeitlichen Verlauf, liegt. Durch die Reduzierung des advektiven
vertikalen tansports in der 380 K und den benachbarten Schichten ist somit eine we-
sentliche Verbesserung gegenüber der ursprünglichen Version erzielt worden. Um die ab
FYühjahr 1992 auftretenden Differenzen zu verstehen, ist es daher sinnvoll, sich die glo-
bale Verteilung des Pinatuboaerosols anzusehen. Wie sich die geographische Verteilung
der simulierten Pinatuboaerosols im Vergleich zu Beobachtungen verhält, läßt sich an-
hand der zonal gemittelten optischen Dicke in Abbildung 5.6 zeigen. Die optische Dicke
r" (z) ist ein Maß für die Schichtdicke des Aerosols über eine Schicht die vom Oberrand
der Atmosphäre bis zu einer Höhe z reicht. Sie ist definiert als:
r,(z): l,* É,çr'¡p^dr' (5.4)
wobei É.t, detr spektralen Massen-Extinktionskoeffizienten in m2 f g und p,,, die Dichte des
optischen Mediums, in diesem Fall des Aerosols, bezeichnet.
Um die simulierten Massenmischungsverhältnisse des Sulfataerosols in optische Dicken
umzurechnen, wird eine Lognormalverteilung mit r* : 0.075 ¡^rm und ø : 1.8 ângenom-
men. Durch die Wahl der Verteilungsparameter bei einer vorgegebenen Masse werden
die optischen Größen des Aerosols im Vergleich zum gewählten Wellenlängenbereich nur
wenig beeinflußt, siehe Kapitel 5.3.5. Die typische Hintergrundsverteilung kann somit
auch für die vulkanisch gestörte Atmosphäre in erster Näherung verwendet werden.
Als Beobachtungsdaten werden AvHRRls-satellitendaten von Long und Stowe (1994)
verwendet. Das AvHRR-Instrument an Bord des NOAA L1 Satelliten mißt die Strah-
lungsstärke der von der Erdoberfläche und der Atmosphäre rückgestreuten solaren Ein-
strahlung. Der NOAA-Satellit umrundet den Globus einmal in der Woche, so daß
wöchentliche Beobachtungsdaten in einer horizontalen Auflösung von 110 km vorlie-
gen. Einschränkungen in den AvHRR-Beobachtungen liegen vor allem darin, daß, um
aus der gemessenen Rückstreuung Werte für die optische Dicke zu gewinnen, Model-
le der Aerosolgrößenverteilung und der Refraktionsindizes angewendet werden müssen
(Rao et al., 1989). Desweiteren werden von den Meßdaten ein konstanter klimatologi-
scher troposphärischer Aerosolwert abgezogen und nur Daten über dem Ozean ver\4/en-
det. Während die raum-zeitliche Entwicklung des Pinatuboaerosols durch die AVHRR-
Beobachtungen gut wiedergeben wird, ist die quantitative Größe der optischen Dicke mit
Unsicherheiten behaftet (Long und Stowe, 1994). So zeigten Long und Stowe (199a) bei
einem Vergleich der aus AVHRR-Daten ermittelten optischen Dicke mit Sonnenphoto-
metermessungen für Mauna Loa und Samoa, daß die Satellitenwerte von Juni-Dezember
199L um 36 % größer vraren als die Photometerdaten. In Russel et al. (1996) wird emp-
fohlen, die AVHRR-Daten für den Zeitraum von Juni 
-Dezember L991 mit einem Faktor
von 0.84 zu multiplizieren. Eine Alternative zu den AvHRR-Beobachtungen sind die
SAGE-II-Messungen (Russel et al., 1996). Der Meßbereich von SAGE II wurde jedoch
in den ersten Monaten über den Tlopen überschritten, so daß diese Werte ebenfalls
korrigiert werden müssen.








































Abbildung 5.6: Vergleich der stratosphärischen optischen Dicke r für À : 0.5 ¡rm zwischen




Vergleicht man zunächst die Größenordnungen der.. simulierten optischen Dicken mit
den Beobachtungen, und berücksichtigt dabei die Uberschätzung der AVHRR-Daten
in den ersten Monaten um 36%, so stellt man fest, daß die Simulationen im Bereich
der Messungen liegen. Auch in Abbildung 5.6 zeigt sich, wie bei dem Vergleich der
globalen Masse in Abbildung 5.5, durch die Einführung der STE-Parameterisierung eine
bessere Übereinstimmung mit den Beobachtungen. So liegt der Maximalwert in den
Beobachtungen bei r:0.475 bzw., mit einer Korrektur um 36%, bei r:0.35 im August
und bei r :0.33 bzw. bei r:0.25 im November. Für das Experiment a) ohne STE-
Parameterisierung liegen die maximale optische Dicke im August bei r : 0.23 und bei r
: 0.125 im November, für das Experiment d) dagegen betragen die optischen Dicken r :
0.35 bzw. r : 0.175 und stimmen damit in den ersten Monaten gut mit den Messungen
überein. Die Maximalwerte der optischen Dicke für die um 2 Gitterpunkte weiter südlich
initialisierten Simulationen c) und e) fallen im Vergleich zu b) und d) schneller ab. So
besitzt z.B. die maximale optische Dicke für das Experiment e) im August einen Wert
von 7 : 0.35 entsprechend dem vom Experiment d). Im Januar ist jedoch für e) die
optische Dicke mit r: 0.15 um 0.025 geringer als bei d) mit r : 0.175. Grund dafür
ist, daß bei den Experimenten c) und e) mehr Thansport in die südliche Hemisphäre
stattfindet und somit die optische Dicke in der Südhemisphäre größer ist als bei b)
und d). Das lokale Maximum auf der Südhemisphäre in den Beobachtungen zwischen
September und März kommt von dem Ausbruch des Cerro Hudson im August 1991. Da
der Cerro Hudson jedoch bei der Modellierung nicht mitberücksichtigt wurde, ist das
Fehlen des lokalen südlichen Minimums in den Simulationsergebnissen erklärlich. Der in
den Beobachtungen stark ausgeprägte Gradient bei 20" S erscheint in den Simulationen
ein wenig schwächer.
Betrachtet man die geographische Lage des tropischen Maximums in dem ersten hal-
ben Jahr nach dem Ausbruch des Pinatubo, so liegt es in den Satellitenbeobachtungen
südlich vom li.quator bei 10" S. In den Modellsimulationen a) - e) dagegen befindet sich
das Maximum der optischen Dicke nördlich uom Äquator zwischen 0o-20o N. Abbildung
5.6 spiegelt damit die schon in Abbildung 5.2 bei der anfänglichen Verteilung des Pi-
natuboaerosols auf Grund des nicht simulierten Tlansports über den Aquator hinweg
aufgetretenden geographischen Unterschiede wider. Die tropischen Maxima in den bei-
den Experimenten c) und e), die um 7.5o südlicher initialisiert worden sind, um diesen
tansport mit zu berücksichtigen, liegen zrvar um 5 o weiter südlich, jedoch befinden
sich auch ihre Maxima noch in der nördlichen Hemisphäre.
Die Verschiebung des Aerosolmaximums in den fünf Simulationen gegenüber der Beob-
achtung um 20o nach Norden, Iäßt sich durch die fehlende interaktive Koppelung der
modellierten Aerosolwolke mit dem Strahlungsschema erklären. In zwei Experimenten
mit und ohne Rückkopplung, die Young et al. (1994) mit einem mechanistischen Modell
durchführten, zeigte sich der Unterschied in der geographischen Verteilung der optischen
Dicke nach 60 Tagen Simulation, siehe Abbildung 5.7. Im Experiment ohne Strah-
lungsrückkoppelung liegt das Maximum wie in den ECHAM-Simulationen um 10o N, in
der interaktiven Version dagegen entspricht die geographische Lage der optischen Dicke
wesentlich eher den Beobachtungen. Ursache für den erheblichen Unterschied ist die in
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Abbildung 5.7: Vergleich der geographischen Verteilung der optischen Dicke (schwarze Fläche)
zwischen a) interaktiver Simulation und b) nicht interaktiver Simulation aus Young et al. (1994).
Die Kurve kennzeichnet AVHHR-Beobachtungen.
Heizung, und damit verbunden ein über den Äquator reichender Transport zwischen den
Tagen 6 und L2 nach dem Ausbruch.
Ein wesentlicher Unterschied zwischen AvHRR-Beobachtungen und den Modellsimu-
lationen ist nicht nur die anfängliche geographische Lage, sondern auch die Dauer des
tropischen Maximums und die Verschiebung des Maximums in den Simulationen in die
nördlichen Breiten. Für das Experiment a) ohne STE-Parameterisierung verschiebt
sich das Maximum Mitte Oktober von den Subtropen in die nördlichen Breiten, bei
den Experimenten mit STE-Parameterisierung zwischen November und Dezember. Bei
den Experimenten c) und e) ist gegenüber den Experimenten b) und d) der meridiona-
Ie tansport um ungefähr einen Monat verzögert. AvHHR-Beobachtungen liegen nur
zwischen 70" N und 70o S vor, und für den Herbst 1991 existieren unglücklicherweise
keine Daten polwärts von 30o N. In-Situ Messungen von Flugzeugen und Lidarstationen
zeigen jedoch, daß die Pinatubowolke schon im Herbst die hohen Breiten erreicht hat.
Wie Messungen während der EASOE14 Kampagne zeigten, konnten die innerhalb des
polaren Vortex gelegenen Stationen Pinatuboaerosol unterhalb einer isentropen Fläche
von 450 K (19 km) messen. Oberhalb von 450 K blieb die Aerosolkonzentration dagegen
bis zu einem starken 'minor warming' gering (Neuber et al., 1994). Korrigierte SAGE
Il-Beobachtungen der stratosphärischen optischen Dicke für einen Wellenlängenbereich
von ) : 0.525 pm (Russel et al., 1996) zeigen ab Dezember 199L bis Mai 1992 ein zwei-
tes lokales Maximum zwischen 30" N und 60o N mit Werten in der Größenordnung von
0.19 < r 1 0.2 und damit nur wenig geringer als die Größenordnung des tropischen
Maximums mit 0.19 < r < 0.22. Die Modellergebnisse liegen somit für die mittleren
nördlichen Breiten in dem beobachteten Bereich. Im Gegensatz zu den Beobachtungen
bildet sich jedoch bei den Simulationen kein zweites lokales nördliches Maximum aus,
sondern das tropische Maximum verlagert sich nordwärts. AVHRR, SAGE und andere
Saiellitenbeobachtungen zeigen jedoch, daß das tropische Aerosolmaximum bis in den
I4EASOE: European Arctic Stratospheric Ozone Experiment
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b)
Sommer 1992 persistent war.
Um den raschen Abfall des tropischen Maximums der optischen Dicke, der mit einem
starken meridionalen tansport nach Norden verbunden ist, zu verstehen, werden in
Abbildung 5.8 anhand der Extinktion Meridionalschnitte des Experimentes d) 3, 6, I
und L2 Monate nach der Eruption mit Beobachtungen verglichen. Die Extinktion E, in
It/-] ist proportional zur Aerosolkonzentration p-
E,(r):É,(r) p^ (5.5)
mit É, dem spektralen Massen-Extinktionskoeffizienten in [m2/g].
Die beobachteten Extinktionen sind von Stenchikov et al. (1997) aus SAGE-Daten und
UARS15 
-Beobachtungen für den Wellenlängenbereich von 0.68 pm-A pm erstellt wor-
den. Es ist dabei im folgenden zu beachten, daß diese Extinktionsdaten auf die vertikale
Auflösung des ECHAM4-Llg-Modells gebracht worden sind. Sie sind dadurch besonders
in der obersten Modellschicht mit Unsicherheiten behaftet, da versucht worden ist, die
gesamte Menge des beobachteten Pinatuboaerosols im Modellgebiet unterzubringen.
Die aus der Modellsimulation ermittelte Aerosolkonzentration in [g/m3] ist mit einem
über den entsprechenden solaren'Wellenlängenbereich gemittelten Massen-Extinktions-
koeffizienten multipliziert worden.
Betrachtet man zunächst die Höhenschnitte im September, also 3 Monate nach der Erup-
tion, so weisen die beobachtete Extinktion und die Modellergebnisse zunächst eine gute
Übereinstimmung auf. Bei einer näheren Betrachtung zeigt sich jedoch, daß nicht nur
das Maximum der Aerosolwolke um ungefähr 20" zu weit nördlich liegt, siehe auch Ab-
bildung 5.6, sondern, daß sich auch das Maximum gegenüber den Beobachtungen in der
Vertikalen verschoben hat. Liegt die Extinktion mit Werten größer 100 .10-4 km-l in
den Beobachtungen zwischen der 30 hPa- und der 50 hPa-Fläche, so befinden sich die
simulierten Extinktionen im Bereich zwischen 40 hPa und 100 hPa. Nach einem hal-
ben Jahr zeigen sich schon deutliche Unterschiede zwischen der Modellsimulation und
der Beobachtung. So hat sich das Maximum um weitere 30o zwischen 30' N 
- 
60" N
verschoben und liegt zwischen 70 hPa und 140 hPa noch tiefer als im September. Auch
die Extinktionswerte sind dabei wesentlich geringer als in den Beobachtungen. In den
von Stenchikov et al. (1997) aus Beobachtungen zusammengestellten Extinktionen ist
im Dezember noch deutlich das Maximum über den topen zu erkennen, wobei auch
hier, wie bei dem Vergleich der optischen Dicke, die von Lidarstationen gemessenen Ae-
rosolkonzentration nördlich von 60o nicht berücksichtigt worden sind. Im März und im
Juni zeigen die beobachteten Extinktionen neben dem tropischen Maximum ein weite-
res Maximum zwischen 30o N und 60o N, welches jedoch tiefer als das tropische liegt.
Die schon im Dezember sehr deutlichen Unterschiede zwischen Simulation und Beob-
achtungen werden mit zunehmender Integrationsdauer immer stärker, so daß sich nach
einem dreiviertel Jahr Simulation nicht nur das Maximum erneut um weitere 30o zwi-
schen 60o N 
- 
90o N verschoben hat, sondern auch im Vergleich zum Dezember noch
wesentlich tiefer, zwischen der 100 hPa- und der 200 hPa-Fläche, liegt.
Neben einem starken nordwärts gerichteten meridionalen Tlansport in die nördlichen
mittleren und hohen Breiten ist auch ein starker abwärts gerichteter vertikaler tans-
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Abbildung 5.8: Vergleich von beobachteten Extinktion [10-a ktr-l] nach Stenchikov et al.
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Abbildung 5.9: Geographische Verteilung der modellierten Aerosolkonzentrationen in [g/cm3]
für den Herbst 1991
port zu erkennen. So liegt nicht nur das tropische Maximum der simulierten Wolke
niedriger als in dem aus Beobachtungen zusammengestellten Datensatz von Stenchikov
et al. (1997), sondern die Höhe der maximalen Aerosolladung verschiebt sich mit zu-
nehmender Integrationsdauer. Ein weiterer Unterschied zwischen Beobachtungen und
Simulation ist, daß die beobachteten Extinktionen über die ganzen 12 Monate bis hin
zu einer Höhe von 10 hPa reichen, die Höhe des oberen Randes der simulierten Wolke
jedoch wesentlich niedriger liegt, und im Verlauf der Simulation immer weiter sinkt. Ein
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bei den bisherigen Betrachtungen noch nicht berücksichtigter Punkt ist die Tatsache,
daß das ECHAM4 in der l9-Schichtenversion nur bis 30 km hoch reicht, wobei die ober-
ste Schicht als Grenzschicht angesehen werden muß. Die stratosphärische Zirkulation in
ECHAM4-LL9 kann damit nur äußerst grob und vereinfacht repräsentiert werden.
Die Existenz zweier lokaler Maxima in den Beobachtungen zwischen 30 hPa und 70 hPa
in den Tlopen und zwischen 70 hPa und 120 hPa zwischen 30" N und 60o N deutet
auf zwei getrennte Tlansportregimes hin. Nach Tïepte und Hitchman (1992) existiert
ein oberes T[ansportregime, verbunden mit einem tropischem Reservoir zwischen 20" S
und 20' N, wo Tlacerkonzentration mehrere Jahre bestehen können, und ein unteres, wo
ein schneller meridionaler polwärtiger T[ansport stattfindet. Das obere tropische Aero-
solreservoir bildet sich dabei durch die Existenz einer subtropischen Tfansportbarriere
entlang von isentropen Flächen aus und ist besonders in der östlichen Phase der QBO
stabil. Analysen der SAGE ll-Beobachtungen von tepte et al. (1993) und Flugzeugmes-
sungen von Jonsson et al. (1996) zeigen, daß diese zwei verschiedenen Tlansportregimes
auch in dem Winter 1991/1992 beobachtet worden sind. Der starke meridionale Tfans-
port in dem ECHAM4 kann somit als Folge des starken vertikalen Tfansports betrachtet
werden, da, wenn das Aerosol in das untere tansportregime herab sinkt, es wesentlich
schneller nach Norden transportiert werden kann.
Große Unterschiede zwischen Modellsimulationen und Beobachtungen sind dabei in Ab-
bildung 5.6 und 5.8 ab Herbst 1991 zu beobachten, wenn sich das Maximum der Pi-
natubowolke aus den topen in die mittleren Breiten verschiebt. In Abbildung 5.9 ist
ein Vergleich der Aerosolkonzentrationen in [g/cm3] für die Monate September, Oktober
und November auf der 50 hPa- und der 100 hPa-Fläche dargestellt. Mitte September
liegt das Maximum der Sulfatkonzentration auf der 50 hPa-Fläche in einem Band zwi
schen dem Äquator und 30" N. Auf der 100 hPa-Fläche ist dieses Band mit der höchsten
Aerosolkonzentration nicht mehr so geschlossen, sondern es sind Zungen hoher Aero-
solkonzentration in die nördlichen mittleren und hohen Breiten zu beobachten. So ist
z.B. Tbansport von Pinatuboaerosol in die mittleren Breiten an der Rückseite des über
dem tibetischen Hochland gelegenen und mit dem asiatischen Monsun verbunden an-
tizyklonalen Systems zu erkennen. Über dem Atlantik und an der nordamerikanischen
Westküste ist ebenfalls ein starker meridionaler tansport zu beobachten. Mitte Oktober
hat sich auf der 100 hPa-Fläche das Aerosol gleichmäßig zwischen dem Äquator und dem
Pol verteilt, lokal auftretende Minima und Maxima hängen mit synoptischen Prozessen
und Gebieten mit starkem vertikalen Austausch zusammen. Auf der 50 hPa-Fläche ist
das Maximum in der Aerosolkonzentration in den Tlopen persistent. Auf Grund der
Umstellung von Sommer auf Winterzirkulation und damit verbundenen höheren me-
ridionalen und zonalen \Mindgeschwindigkeiten, ist jedoch ein verstärkter polwärtiger
meridionaler tansport gegenüber Mitte September festzustellen. Mitte November ist
auf der 50 hPa-Fläche eine Abstufung in der Aerosolkonzentration von den Subtropen
über die mittleren bis zu den hohen Breiten zu erkennen. Die 100 hPa-Fläche zeigt
dagegen eine völlig andere Struktur in der Verteilung des simulierten Pinatuboaerosols
mit einem Band hoher Konzentration zwischen 40o N 
- 
70" N und um die Hälfte ge-
ringeren Konzentrationen um den Äquator. Ein weiterer Unterschied liegt neben der
globalen Verteilung des Pinatuboaerosols in der Höhe der Konzentration. Während die
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Aerosolkonzentration auf der 50 hPa-Fläche immer geringer wird, nimmt sie auf der
100 hPa-Flä,che zu, was auf einen starken vertikalen tansport aus den oberen Schichten
schließen läßt. Abbildung 5.9 zeigt damit einen deutlichen Unterschied zwischen der
50 hPa- und der 100 hPa-Fläche und die Existenz zweier unterschiedlicher Tbansport-
regime in den Modellsimulationen. Ein Defizit des ECHAM4-Modells ist, daß es in der
polaren oberen Tloposphäre und in der unteren Stratosphäre zu kalt ist ('cold bias'). Die
Existenz des dabei auftretenden starken meridionalen Temperaturgradienten führt in der
unteren Stratosphäte 
^) starken Abweichungen des zonalen Windes oberhalb 200 hPa(Roeckner et al., 1996). Für die Pinatubosimulationen wurden jedoch die beobachten
Winde assimiliert, siehe 5.2.L, so daß eine Verbesserung gegenüber dem Klimamode zu
erwarten ist. In den Herbstmonaten findet eine Umstellung der Sommer- auf die 'Winter-
zirkulation statt, die mit einer stärkeren planetaren'Wellenaktivität verbunden ist. Ab-
bildung 5.10 zeigt daher einen Vergleich der monatlich gemittelten geopotentiellen Höhe
im Oktober 1991 für die Nordhemisphäre zwischen ECMwF-Analysedaten und der assi-
milierten ECHAM4-Simulation. Die geopotentielle Höhe zeigt für die 100 hPa- und für
die 50 hPa-Fläche keine großen Unterschiede zwischen Modellergebnissen und Analysen.
Die Unterschiede auf der 30 hPa Fläche sind geringfügig größer, da sie durch Grenzbe-
dingungen beeinträchtigt wird. Die Übereinstimmung mit den Analysen ist somit sehr
gut. Ein Vergleich der ECHAM4-Simulationen mit Analysedaten der FU Berlin (Labitz-
ke und Gruppe) zeigte ähnliche Ergebnisse. Abbildung 5.10 zeigt somit nicht nur, wie
gut durch die verwendete Assimilationstechnik die meteorologische Situation im Herbst
L99L|L992 wiedergegeben wird, sondern auch, daß der starke meridionale tansport im
Modell nicht das Ergebnis zu hoher Windgeschwindigkeiten ist.
Ein entscheidender Faktor für den starken vertikalen und meridionalen Transport des
troposphärischen Aerosolmaximums könnte in der fehlenden Rückkopplung von Aerosol
und Strahlung liegen. Die durch die lokale Heizung hervorgerufene Aufwärtsbewegung
wirkt dem schnellen vertikalen Abwärtstransport entgegen. Das fehlende vertikale Lof-
ting, die stark vereinfachte stratosphärische Zirkulation und die Modellobergrenze von
10 hPa sorgen dafür, daß sich das Aerosol nur horizontal und vertikal nur abwärts aus-
breiten kann. Es fehlt daher in den ECHAM4-Simulationen die Ausbildung des tropi-
schen Aerosolreservoirs, so daß im wesentlichen der Tbansport des Pinatuboaerosol im
unteren tansportregime simuliert wird. Statt einer Ausbildung zweier Maxima ist in
den Simulationen somit eine generelle Verschiebung des tropischen Aerosolmaximums ge-
genüber den Beobachtungen zu erkennen. Die meridionale Verschiebung des tropischen
Aerosolmaximums in die mittleren nördlichen Breiten erklärt den raschen Abfall in der
globalen Massenladung bei den Simulationen mit STE-Parameterisierung im Vergleich
zu Beobachtungen in Abbildung 5.5, da in den mittleren Breiten der wesentliche Teil des
Stratosphären-Troposphären-Austausches stattfindet.
Zusammenfassend zeigt sich, daß die ECHAM4-Simulationen mit STE-Parameterisierung
die globale Ausbreitung der Pinatubowolke in der nördlichen Hemisphäre im ersten hal-
ben Jahr nach Beginn der Eruption gut wiedergeben. Ab Herbst 1991 zeigen sich Un-
terschiede, die mit zunehmender Integrationsdauer stärker werden. In der südlichen He-
misphäre macht sich in den Modellsimulationen der fehlende, über den liquator hinweg















Abbildung 5.10: Vergleich der monatlich gemittelten geopotentiellen Höhe in [gpm] für Ok-
tober zwischen ECMWF-Analysen (rechts) und assimilierten EcHAM4-Simulationen (Mitte).
Die Differenzen Modell minus Analyse sind in der linken Spalte dargestellt.
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durch das vom Cerro Hudson stammende Aerosol, welches im Modell nicht berücksichtigt
ist, bemerkbar. Die Unterschiede in dem tansport des Pinatuboaerosols liegen vor allem
an der kaum modellierten residualen Zirkulation und an der fehlenden Rückkoppelung
mit dem Strahlungsmodell, und können somit nur mit interaktiven Simulationen unter
Verwendung der vertikal höherreichenden Version des ECHAM4-Modells ECHAM4-L39
behoben werden.
5,3.4 Vergleich mit stationären Beobachtungen
Im vorhergegangenen Abschnitt hat sich gezeigt, daß die Modellsimulationen in den er-
sten Monaten die Beobachtungen aus den mittleren nördlichen Breiten gut wiedergeben.
Es soll daher im folgenden untersucht werden, inwieweit sich die Simulationsergebnisse
mit stationären Beobachtungen aus den mittleren Breiten der Nordhemisphäre verglei-
chen lassen.
In Abbildung 5.11 ist ein Vergleich der simulierten Säulenmassendaten H2SO4 lgl^'l
für die Experimente d) und e), siehe Tabelle 5.1", mit Lidarbeobachtungen von drei ver-
schiedenen Stationen (Jäger et al., 1995) dargestellt. Die drei Stationen liegen in einem
Abstand von 10o und überdecken den Bereich der Subtropen und der mittleren Breiten in
der Nordhemisphäre. Die gemessen Säulenmassendaten sind von der Tlopopausenhöhe
bis zur obersten Schicht integriert, die Simulationsdaten bilden das Integral über die
oberen 7 Modellschichten.
Es zeigt sich dabei deutlich, daß die Simulationen d) und e) mit einer Reduzierung
des advektiven vertikalen TYansports um 75% die beobachteten Säulenmassendaten im
ersten halben Jahr nach dem Ausbruch des Pinatubo und im Sommer 1992 recht gut
wiedergeben, wobei jedoch deutliche Unterschiede zwischen den Experimenten d) und
e) zu erkennen sind. So liegen die Ergebnisse für das Experiment d) in den ersten 7-8
Monaten nach der Pinatuboeruption im Bereich der Beobachtungen von Naha 26.2' N,
wobei sie nicht nur die Größenordnungen der Werte sondern auch ihren zeitlichen Verlauf
treffen. Die Säulenmasse des Aerosols ist dabei in den ersten Monaten in den Subtropen
in den Simulationen wie in den Beobachtungen mit Werten um 5 g/m2 nahezu konstant.
Die Ergebnisse des gegenüber d) um 7.5 o weiter südlich initialisierten Experimentes e)
erreichen diesen Wert erst mit 2 Monaten Verzögerungen. Bei den Lidarstationen Tsu-
kuba und Garmisch in den mittleren nördlichen Breiten steigt die Säulenmassendichte in
den ersten Monaten, sowohl in den Beobachtungen wie auch in den Simulationen, im Ge-
gensatz zu den Subtropen an. Diese zeitliche Verschiebung zwischen Modellexperiment
und Beobachtung läßt sich durch den schon im vorhergehenden Abschnitt diskutierten zu
starken meridionalen Tfansport in dem Zirkulationsmodell erklären. Für die mittleren
Breiten liegen die simulierten Säulenmassen aus Experiment e) näher an den Lidarbe-
obachtungen als die von Experiment d), da in e) der meridionale nordwärts gerichtete
tansport gegenüber d) verzögert ist, siehe auch Abbildung 5.6. Auf Grund des polwärti-
gen tansports erreicht dabei die simulierte Säulenmasse zuerst ihren maximal Wert in
36" N und dann einen Monat später in 47.5' N. Dies entspricht auch den Beobachtungen,
allerdings werden die Maximalwerte zwei Monate später gemessen.
Während in den Beobachtungen nach dem siebenten Monat bei allen Stationen ein wei-
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Abbildung 5.11: Vergleich zwischen monatlich gemittelten Säulenmassendaten von Lidarbe-
obachtungen (Dreiecke) für drei verschiedene Stationen (Jäger et al., 1995) und ECHAM4-
Simulationen, wobei die grauen Kreise Fall d) und die hellen Kreise Fall e) entsprechen. Die





stetig ab. 72 Monate nach der Eruption liegen Simulationen und Beobachtungen wieder
in derselben Größenordnung. Bei der Interpretation der gemessenen Säulenmassendaten
müssen die saisonalen Schwankungen in der T[opopausenhöhe mit berücksichtigt werden,
die sich in den Beobachtungen widerspiegeln. Ist die Tropopause relativ niedrig, so wird
wesentlich mehr Aerosol vom Lidar detektiert als bei einer hohen topopause. Desweite-
ren besteht die Möglichkeit, bei einer niedrigen Tïopopause nicht nur stratosphärisches,
sondern auch troposphärisches Aerosol zu messen. Die saisonalen Schwankungen der
topopausenhöhe an der japanischen Station Tsukuba sind sehr stark ausgeprägt mit
Höhen von 7 km-1l km im'Winter und 14 km 
-17 km im Sommer (Jäger et a1., 1995).
So zeigt sich für Tsukuba in den nach dem Pinatuboausbruch gemessenen Säulenmas-
sendaten des stratosphärischen Aerosols im F!ühjahr 1992 ein starker Abfall, ein Mini-
mum im Sommer und ein erneuter Anstieg im Herbst. Die simulierten Werte für den
Sommer liegen dabei mit Werten um 0.03 g/m2 in guter Übereinstimmung mit den Be-
obachtungen. Auch bei den Lidardaten aus Garmisch sind die durch die Variation in der
Tïopopausenhöhe verursachten saisonalen Schwankungen in der Aerosolkonzentration zu
beobachten. So sieht man in Abbildung 5.11 für Garmisch für die Monate 9 und 10 nach
der Eruption des Pinatubo deutlich ein Ansteigen in der Säulenmasse von 0.04 gf m2 auf
0.06 glmz und ein gleichzeitiges Absinken der topopausenhöhe von l-2 km auf 10 km.
Es muß dabei beachtet werden, daß die Säulenmassendaten und die topopausenhöhen
monatlich gemittelt sind, so daß keine direkte Korrelation möglich ist. Auf Grund der
groben vertikalen Auflösung kann das Zirkulationsmodell die durch die saisonale Varia-
bilität der topopausenhöhe hervorgerufenen Veränderungen nicht wiedergeben. Da der
Vergleich der Säulenmassendaten in Abbildung 5.11 durch die saisonalen Schwankungen
in der Tropopausenhöhe stark beeinträchtigt wird, ist es vorteilhaft, Simulationsergeb-
nisse und Beobachtungen in bestimmten Höhen zu vergleichen. Abbildung 5.72 zeigt
einen Vergleich der simulierten Aerosolkonzentrationen inf¡i,glm1l des Experimentes e)
mit Beobachtungen. Für die Beobachtungen wurden zum einen Raman-Lidarmessungen
von Geesthacht (53.3" N) verwendet (Ansmann et al., 1993; Wandinger et al., 1995) und
zum anderen Ballonmessungen mit Teilchendetektoren aus Laramie (4L.2' N) (Deshler
et al., 7992a; Deshler et al., 1993).
Bei der Betrachtung von Abbildung 5.12 tällt zunächst auf, daß die Simulationen mit den
Teilchenmessungen aus Laramie sehr gut übereinstimmen. Die in Laramie im Juli 1992
beobachtete sehr hohe Aerosolkonzentration in den unteren Schichten entstammt wahr-
scheinlich einer der vorhergehenden Eruptionen. Sie ist in den Modellsimulationen nicht
berücksichtigt. In dem ersten halben Jahr nach dem Ausbruch liegen die modellierten
Aerosolkonzentrationen in der Schicht zwischen 12 km und L6 km, und in der Schicht
zwischen L6 km und 20 km höher als die Beobachtungen aus Laramie, während sie in
der Schicht zwischen 20 km und 24 km zu niedrig scheint. Grund dafür ist der zu star-
ke vertikale und der damit verbundene meridionale tansport in dem Modell. Generell
liegen jedoch die simulierten Aerosolkonzentrationen fir 4L2' N in dem beobachteten
Bereich.
Bei dem Vergleich der Simulationsergebnisse für 53.3' N mit Lidarbeobachtungen aus
Geesthacht zeigen sich jedoch deutliche Unterschiede. So liegen die modellierten Aero-
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Abbildung 5.12: Zeitreihe der Aerosolkonzentration in lpsl^3!. Die schwarzen Dreiecke
bezeichnen Lidarmessungen von Geesthacht (53.3"N), die weißen stehen für Ballonmessungen
von Laramie (41."N). Die Kreise kennzeichnen ECHAM4-Simulationen des Experimentes e),








anfänglichen Uberschätzung durch den zu starken meridionalen tansport, im Vergleich
zu den Beobachtungen zu niedrig. Betrachtet man die zonal gemittelten Aerosolkon-
zentrationen aus der Simulationen, so ist zwischen den Ergebnissen für 53.3" N und
f:úr 4I.2' N kein Unterschied festzustellen. Die Beobachtungen zwischen 41.2" N und
53.3" N unterscheiden sich jedoch deutlich dadurch, daß die Ballonmessungen aus Lara-
mie niedriger liegen als die Geesthachter Daten. Ursache für den Unterschied zwischen
den beiden Beobachtungen könnten nach Mattis (1996) wesentlich stärkere Austausch-
prozesse in dem Bereich zwischen 15" N und 45o N sein, wie sie in Tbepte et al. (1994)
beschrieben sind. Tbepte et al. (1994) beschrieben eine Bandenstruktur für das strato-
sphärische Aerosol mit maximalen optischen Dicken in den topen und in den hohen
Breiten, und ein durch starke abwärtsgerichtete vertikale Austauschprozesse hervorgeru-
fenes Minimum zwischen L5o und 45o. Die in den topen hochreichende Konvektion ist
dabei für den Eintrag von Aerosolvorläufergasen in die Stratosphäre und damit für die
Ausbildung des Maximums über den Tbopen verantwortlich. Da der Tlansport in der
Stratosphäre entlang von isentropen Flächen verläuft, nimmt die Aerosolkonzentration
durch Kompression in hohen Breiten zu, wodurch sich das Maximum in hohen Breiten
erklären Iäßt.
Satellitenbeobachtungen zeigten, daß sich die Bandenstruktur ein Jahr nach dem Aus-
bruch des Mt. Pinatubo wieder eingestellt hat, in den ECHAM-Simulationen ist dagegen
diese Bandenstruktur in der Aerosolkonzentration nicht zu finden. Sie zeigen eine ho-
mogene Verteilung zwischen 30" N und 60o N, siehe auch Abbildung 5.6 und 5.8. Die
durch die homogene Verteilung des Aerosols verursachten Unterschiede zeigen sich auch
in Abbildung 5.11, wo die Säulenmassendaten mit den Lidarmessungen von Tsukuba bei
36.1-' N sehr gut übereinstimmen, im Vergleich zu den Beobachtungen aus Garmisch bei
47.5" N jedoch zu niedrig liegen.
Es zeigt sich damit, daß das Zirkulationsmodell in der Lage ist, Beobachtungen des
Pinatuboaerosols aus den Breiten (36.1" N, 41.2" N) mit starken vertikalen Austausch-
prozessen und damit verbundenen relativ geringen Aerosolkonzentration wiederzugeben.
Es werden jedoch die beobachteten Aerosolkonzentrationen aus Garmisch (47.5" N) und
Geesthacht(53.3" N) in den Simulationen durch die nicht modellierte Bandenstruktur,
auf Grund der schon im Kapitel 5.3.3 aufgezeigten Tbansportdefizite, unterschätzt. Ab-
bildung 5.11 und besonders Abbildung 5.12 verdeutlichen somit die Schwierigkeit von
Gitterpunkts- und spektralen Modellen wie dem ECHAM4, den in der Stratosphäre auf
isentropen Flächen stattfindenden großräumigen Tbansport zu simulieren.
5.3.5 Berechnung des Strahlungsantriebs
In den vorhergegangenen Abschnitten hat sich gezeigt, wie wichtig interaktive Simula-
tionen der Pinatuboepisode für einen adäquaten Tbansport und eine den Beobachtungen
entsprechende globale Verteilung der Aerosolwolke ist. In den hier beschriebenen transi-
enten Experimenten wird die Pinatuboepisode durch ECMWF-Analysen assimiliert, so
daß eine Rückkoppelung für diese Experimente nicht sinnvoll ist. Darüber hinaus wären,
wie schon erwähnt, interaktive Simulationen mit dem ECHAM4-Ll9 durch die als Grenz-
schicht anzusehenden obersten zwei Schichten stark limitiert. Es ist jedoch möglich,
anhand der Pinatuboexperimente mit dem ECHAM4-Ll9 zu überprüfen, inwieweit der
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Strahlungsantrieb von dem Modell richtig berechnet wird. Eine realistische Berechnung
der durch den Ausbruch des Pinatubo verursachten Änderung des Strahlungsantriebs ist
darüber hinaus eine wesentliche Größe, um die durch den Vulkanausbruch verursachten
Klimaänderungen zu untersuchen.
Es wird daher im folgenden untersucht, inwieweit die transiente Pinatubosimulation, die
von Satellitendaten beobachteten Flußanomalien (Minnis et al., 1993) wiedergeben kann.
Desweiteren werden die ECHAM4-Ergebnisse mit Strahlungstransportrechnungen ande-
rer Modelle a)t Pinatuboepisode (Kinne et al., L992; Kinnison et al., 1994; Tie et al.,
1994b) verglichen. Der von Stenchikov et al. (1997) für das ECHAM4 zusammengestell-
te Datensatz des stratosphärischen Aerosols in der Post-Pinatuboepisode und die damit
von Kirchner et al. (1996) mit dem ECHAM4 T42 durchgeführten interaktiven Simula-
tionen bieten eine weitere Vergleichsmöglichkeit für die folgenden mit dem Experiment d)
durchgeführten Forcingberechnungen. Im Gegensatz zu den hier vorgestellten Ergebnis-
sen, rvr/o die prognostischen Massenmischungsverhältnisse mit vorgeschriebenen optischen
Parametern im Strahlungsmodell berücksichtigt werden (Kapitel 2.t.2), werden bei den
Rechnungen von Kirchner et al. (1996) mit dem ECHAM4-Modell aus Beobachtungen
abgeleitete optische Parameter des Pinatuboaerosols direkt in das Strahlungsmodell ein-
gegeben.
In einem ersten Experiment wurde dabei zunächst die für das Sulfataerosol vorgesehene
Klasse der GADS-Klimatologie verwendet. Es zeigte sich dabei, daß die für den sola-
ren Bereich errechneten Heizraten mit Werten um L KlTag 
- 
2 KlTag, im Vergleich
zu anderen Literaturwerten um mehr als eine Größenordnung zu hoch lagen. Kinne
et al. (1992) erhielten z.B. mit ihrem eindimensionalen Strahlungsübertragungsmodell
solare Heizraten im Bereich von 0.02 KlTag 
- 
0.09 KlTag. Ein Grund für die große
Diskrepanz ist sicherlich, daß die für die Klasse l"L vorgegebenen optischen Parameter
für troposphärisches Aerosol erstellt worden sind. Obwohl die Pinatubosimulationen mit
der aktuellen ECHAM4 Version durchgeführt worden sind, die eine Feuchteabhängigkeit
berücksichtigt, umfaßt der kleinste Bereich relative Feuchten von 0Yo'25%, so daß die
vorgegebenen Parameter für stratosphärisches Aerosol mit relativen Feuchten RH <5%
wahrscheinlich nicht geeignet sind.
Eine weitere Schwierigkeit ist, daß die angenommene Größenverteilung für das Hinter-
grundaerosol nicht der Größenverteilung in der Post-Pinatuboepisode entspricht. Nach
dem Ausbruch des Pinatubo veränderte sich die stratosphärische Aerosolverteilung er-
heblich. So wurden z.B. eine Verschiebung zu größeren Radien sowie bimodale Vertei-
lungen beobachtet, siehe auch Kapitel 4.3.
Mit der eindimensionalen Version des ECHAM4-Strahlungsschemas sind daher für ver-
schiedene Lognormalverteilungen Berechnungen durchgeführt worden, um geeignete op-
tische Parameter für die transienten Pinatubosimulationen zu bestimmen. Es wurden für
die Tests vier unterschiedliche Lognormalverteilungen für das stratosphärische Aerosol
mit einer Teilchenzahldichte von Ns : 1 m*3 und mit folgenden Parametern ausgewählt:
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Verteilung Moderadius Standardabweichung
A r* : 0.083 prn os:2.03
B t^:0.075 p,m øs : 1.8
C r* : 0.300 prn øs : 1.5
D r* : 0.800 prn øs: 1.3
A bezeichnet die standardmäßig in ECHAM4 für das stratosphärische Hintergrundae-
rosol verwendete Lognormalverteilung. B, C und D geben nach Kinnison et al. (199a)
repräsentative Moden für Hintergrund, mittleres vulkanisches und großes vulkanisches
Aerosol an.
Um die für das Morcretteschema benötigten optischen Parameter Extinktion, Absorp-
tion und den Asymmetriefaktot ztr bestimmen, vrurden Mierechnungen für eine 75To
HzSO¿-Konzentration durchgeführt. Die Refraktionsindizes entstammen Palmer und
Williams (1975). Abbildung 4.6 im Anhang zeigt die, fúr die vier Verteilungen berechne-
ten Extinktions-, Absorptionskoeffizienten und Asymmetriefaktoren für den vom Strah-
lungsschema berücksichtigten Wellenlängenbereich. Das Strahlungschema in ECHAM4
ist in zwei kurzwellige und in sechs langwellige Frequenzbereiche aufgeteilt. Die in Ab-
bildung 4.6 gezeigten optischen Parameter sind daher über die entsprechenden FÏe-
quenzbereiche gemittelt worden, indem die kurzwelligen (solaren) Frequenzbereiche mit
einer Planck-F\rnktion von 6000 K und die langwelligen (terrestrischen) mit einer von
288 K gewichtet worden sind. Für den solaren Wellenlängenbereich von 0.68 ¡"cm - 4 pm
verändern sich die Extinktions- und Absorptionskoeffizienten über mehrere Größenord-
nungen, siehe Abbildung 4.6, so daß die Wahl eines mittleren Parameter mit Unsicher-
heiten behaftet ist. In der Tabelle A.2 im Anhang sind die dabei erhaltenen optischen
Parameter zusammengestellt.
Es wurden Sensitivitätstests für drei verschiedene Breiten 0o, 30o N und 60' N sowie
für Bedingungen, wie sie im August 1991, Oktober 1991 und Januar 7992 vorlagen,
durchgeführt. Die für die eindimensionale Version notwendigen Werte des SO!--Massen-
mischungsverhältnisses, der Temperatur, des Bodendruckes, der relativen Feuchte, des
Flüssigwassergehaltes, der Wolkenbedeckung und der Bodenalbedo entstammen dem
transienten Pinatuboexperiment d). Für alle Rechnungen wurde ein mittleres Ozon-
profil gewählt.
Abbildung 5.13 zeigt für den li.quator die mit der eindimensionalen Version des ECHAM4-
Modells fúr die vier Lognormalverteilungen berechneten Heizraten. Zum Vergleich sind
die Heizraten, die für die in ECHAM4 standardmäßig für das Sulfataerosol und für RH
< 25% vorgegebenen Parameter erhalten werden, angegeben; sie sind mit E gekennzeich-
net. Die für 30' N und 60" N entsprechenden Abbildungen 4.7 und 4.8 sind im Anhang
zu finden. Während bei den terrestrischen Heizraten in Abbildung 5.13 kein großer Un-
terschied zwischen den für E und den für A-D berechneten Heizraten zu erkennen ist,
unterscheiden sich dagegen die solaren Heizraten der mit den optischen Parametern der
Klasse LL berechneten Heizraten (E) um eine Größenordnung gegenüber den Werten von
A-D. So liegt das Maximum der Heizrate im August beí 50 hPa bei 1.9 K/Tag, während
sich die maximalen Werte für A-D im Bereich von 0.25 
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Abbildung 5.13: Mit der eindimensionalen ECHAM4-Version berechnete Heizraten in [K/Tag]
für Profile des Experiments e) und für 0o. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognormal-
verteilungen A (r-:0.0838 ltrn¡ os:2.3), B (t*:0.075 pn,¡ os:1.8), C (r*:0.3 /¿m,
o, : 1.5) und D (t* : 0.8 pm, o,' : 1.3). E kennzeichnet den im ECHAM4 vorliegenden
Standardfall.es ist die unterschiedliche Skalierung der x-Achse zu beachten.
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ringfügigen Unterscheide zwischen A-D sind zunächst erstaunlich, da sich die optischen
Parameter für die vier Verteilungen um mehr als eine Größenordnung unterscheiden,
siehe Tabelle 4.2.
Ursache für den geringen Unterschied ist, daß die in Tabelle 4.2 aufgeführten Parameter
auf eine konstante Teilchenanzahl normiert sind. Bei den in Abbildung 5.L3 gezeigten
Heizraten dagegen ist in allen vier Fällen nicht die Aerosolteilchenkonzentration, son-
dern das Massenmischungsverhältnis konstant. Sie werden mit einem Konversionsfaktor
ineinander umgerechnet, siehe Kapitel 2.L.2. Bei der Strahlungsberechnung relativie-
ren sich daher höhere Werte des Absorptionskoeffizienten mit geringen Teilchenanzahlen
bzw. umgekehrt. Für den solaren Bereich liegen die für D berechneten Heizraten ein
wenig niedriger als die von A, B und C und für den terrestrischen gegenüber dem Mittel
ein wenig höher, die totale Heizrate für alle vier Verteilungen differiert nur wenig.
Ein Vergleich der solaren Heizraten mit Literaturdaten zeígt, daß die Werte für A-D
zwar nicht wie E um eine Größenordnung sondern um ungefähr einen Faktor 2-3 nt
hoch sind. Eine Erklärung dafür ist, daß der zweite Wellenlängenbereich im ECHAM4
von 0.68 þLm - 4 pm nicht nur den solaren Bereich, sondern auch einen großen Bereich
des nahen lR-Septrums abdeckt. Die terrestrischen Heizraten von A-E stimmen dagegen
sehr gut mit Literaturwerten überein, z.B liegen die Werte im August im Bereich von
0.22 KlTag 
- 
0.25 KlTag. Tie et al. (199ab) geben für ein tropisches Profil einen Monat
nach der Eruption einen 'Wert von 0.22 KfTag an.
Es zeigt sich somit, daß die in Tabelle 4.2 aufgeführten optischen Parameter eine we-
sentliche Verbesserung gegenüber der in ECHAM4 standardmässig für das Sulfataerosol
angegebenen Parameter darstellen. Eine dreidimensionale Simulation zur Berechnung
des vom Pinatubo erzeugten Strahlungsantriebes erscheint mit den in dieser Arbeit er-
mittelten Werte sinnvoll. Für die folgenden transienten Pinatuborechnungen wurden
die optischen Parameter für B der klassischen Hintergrundverteilung gewählt, da Un-
sicherheiten in der Strahlungsberechnung durch eine zeitlich sich verändernde Größen-
verteilung in erster Näherung als vernachlässigbar anzusehen sind. Auf Grund der Tat-
sache, daß sich die vulkanische Aerosolverteilungen sehr stark in der Zeit nach einer
Störung verändern, siehe Kapitel4, sind die für C und D gewählten Verteilungen ebenso
willkürlich wie A und B. Eine wirklich repräsentative Berücksichtigung der nach dem Pi-
natubo vorliegenden Größenverteilungen ist nur durch eine mit dem mikrophysikalischen
Modell gekoppelte Simulation möglich.
Abbildung 5.L4 zeigt für August, Oktober und Dezember die mit dem transienten Pi-
natuboexperiment d), siehe Tabelle 5.1, und der Lognormalverteilung B berechneten
monatlich gemittelten Heizraten im Vergleich zu denen von Stenchikov et al. (1997). Es
zeigen sich dabei auch in den simulierten Heizraten deutlich die durch tansportdefizite
bedingten Unterschiede zwischen dem Tlacerexperiment und dem Experiment mit be-
obachteten Pinatuboaerosol. So liegen im August und im Oktober bei Stenchikov et al.
(1997) die maximalen Heizraten südlich des Äquators, während sich in dem Pinatuboex-
periment mit prognostischem Sulfat die Maxima in der nördlichen Hemisphäre befinden.
Die Abnahme der Heizraten im Dezember in dem Pinatuboexperiment d) läßt sich somit
durch die in Abbildung 5.6 und 5.8 beobachtete Verlagerung des tropischen Maximums in
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Abbildung 5.L4 Vergleich von monatlich gemittelten Heizraten in [K/Tag] zwischen














































von 0.25 KlTag die Heizraten im tacerexperiment niedriger liegen, sind sie im August
mit Werten über 0.04KlTag deutlich höher als bei Stenchikov et al. (1997). Im Gegen-
sa!,2 zu der ECHAM4-Simulation mit vorgeschriebenem Pinatuboaerosol sind am oberen
Rand der Atmosphäre bei dem Experiment d) die negativen Heizraten nur sehr schwach
angedeutet, oder, wie im Dezember, überhaupt nicht vorhanden. Dies läßt sich auf die
starke Limitierung der obersten beiden Modellschichten bezüglich des stratosphärischen
Thansports zurückführen.
Vergleicht man die Heizraten mit anderen Literaturwerten, so stimmen sie z.B. für Ok-
tober mit Werten von 0.3 K/Tag mit Ergebnissen von Kinne et al. (1992) sehr gut
überein. Fairlie (1995) erhielt maximale Werte von 0.4 KlTag zu Beginn seiner inter-
aktiven Pinatubo-Tbansportsimulation, die in der Größenordnung der Augustwerte des
Experimentes d) liegen. Pitari (1993a) berechnete dagegen für August eine Heizrate von
0.2 KlTag, die der von Stenchikov et al. (1997) entspricht. Es scheint, daß Experimente
mit prognostischem Sulfat höhere Heizraten zu Beginn der Simulation berechnen, als
Modelle, denen beobachtete Aerosolverteilungen zugrunde liegen. Eine Schwierigkeit bei
der Berechnung der Heizraten zu Beginn der Simulation besteht in der vertikalen Initiali-
sierung der Pinatubowolke bei den Tïacerexperimenten einerseits, bzw. in der vertikalen
Aufteilung der beobachteten Satellitenmessungen andererseits. Generell liegen die mit
dem Experiment d) berechneten Heizraten in dem in der Literatur angegebenen Bereich.
Unterschiede zu den aus Beobachtungen abgeleiteten Heizraten, wie bei Stenchikov et al.
(1997), sind vor allem auf transport- und modellbedingte (vertikale Auflösung) Abwei-
chungen in der globalen Verteilungen des Pinatuboaerosols zurückzuführen.
In Abbildung 5.15 ist der mit dem Experiment d) berechnete monatlich gemittelte Strah-
lungsantrieb am oberen Rand der Atmosphäre dargestellt. Für die Gebiete mit einer
höheren Albedo, wie die polaren Breiten und Wüstengebiete z.B. die Sahara ist eine
deutliche Reduzierung im negativen Forcing zu erkennen. Ebenfalls wird in Abbildung
5.15 der Etrekt von Wolken sichtbar, die wie im August in den topen sogar stellenwei-
se zu einem positiven Strahlungsantrieb von 1 W l^' - 2 W f m2 führen können. Der
reduzierende Effekt in dem beobachteten negativen Strahlungsantrieb hängt mit einer
Reduzierung des solaren Strahlungsantriebs zusammen. Die einfallende solare Strahlung
wird bei einer großen Bodenalbedo oder bei tief liegenden Wolken sehr stark rückgestreut,
so daß über diesen Gebieten das solare Forcing im Vergleich zum globalen Mittel redu-
ziert (negativ) ist. Durch das Vorhandensein von vulkanischem Aerosol wird ein Teil der
rückgestreuten solaren Einstrahlung erneut rückgestreut und somit das negative Forcing
am oberen Rand der Atmosphäre reduziert (Vielfachstreuung). Im August liegen die
Maximalwerte im negativen Strahlungsantrieb in Abbildung 5.15 bei -7 W l^' und im
Oktober bei -5 W l^'. ERBE16-Daten (Minnis et al., 1993) zeigen für August eine Redu-
zierung von -8 W l*'zwischen 5" S - 5o N bzw eine von -4.3W f m2. Die Daten beziehen
sich dabei auf ein fünfiähriges Mittel der entsprechenden Monate, die mit interannualen
Schwankungen im Bereich von *3 W l^' liegen. Die simulierten Nettostrahlungsflüsse
am oberen Rand sind, gleichwohl sie regional im Bereich der beobachteten Werte liegen,
im Mittel im Vergleichnt den Beobachtungen zu niedrig. Ein Grund dafür ist zum einen
sicherlich die schon erwähnte geringe vertikale Auflösung des Modells, sowie der fehlende
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Abbildung 5.15: Monatlich gemittelter Strahlungsantrieb in [W/m2] am oberen Rand der
Atmosphäre.
113
anfängliche tansport über den Äquator hinweg. Betrachtet man den global gemittelten
Strahlungsantrieb am oberen Rand der Atmosphäre, so zeigen sich auch dort Unterschie-
de zwischen Modellsimulation und Beobachtung. Für das Pinatuboexperiment betrug
der global gemittelte Strahlungsantrieb für August z.B. -L.4W l^t und für Oktober -1.9
Wl^'. Minnis et al. (1993) leiteten dagegen aus den ERBE-Daten ein globales Mittel
von 
-2.7 W l^' + 1.0 W l^' für August und September ab.
Die wesentliche Ursache für diese Differenz liegt in der Tatsache, daß in der Modellsi-
mulation die Strahlungsflüsse zwar berechnet worden sind, aber keine Rückwirkungen
auf die Temperatur- und Ozonverteilung des Modells hatten. So zeigten Simulationen
von Kinne und Bergstrom (L996), daß in den ersten vier Monaten nach dem Ausbruch
des Pinatubo der global gemittelte Strahlungsantrieb mit Werten zwischen -L.4 W lm2
und - 1.8 W/m2 bei einer konstanten Temperatur und konstantem Ozon auf lVerte im
Bereich von -2.1 W l*' und -2.4 W l^' abnimmt, \4/enn ein Response mitberücksichtigt
wird. Um mit einer transienten Pinatubosimulation den beobachten Strahlungsantrieb
realistisch zu simulieren, ist daher eine interaktive Simulation mit prognostischem Ozon
unerläßlich.
Zusammenfassend zeigt sich, daß Heizraten und Nettostrahlungsflüsse gut mit Litera-
turwerten übereinstimmen. Die starken geographischen Unterschiede in Abbildung 5.15
zeigen dabei, daß es wichtig ist, sich nicht nur das globale Mittel des durch den Pina-
tuboausbruch hervorgerufenen veränderten Strahlungsforcings zu betrachten. Da, zonal
betrachtet, starke Unterschiede in den monatlich gemittelten Werten des Strahlungsan-
triebs zu erkennen sind, ist es nur anhand einer dreidimensionalen Modellierung möglich,
die erwarteten Klimaänderungen zu modellieren.
5.4 Zusarnmenfassung und Ausblick
Es konnte im Verlauf dieses Kapitels gezeigt werden, daß die ECHAM4-Simulationen
mit STE-Parameterisierung die globale Ausbreitung der Pinatubowolke in der nördlichen
Hemisphäre im ersten halben Jahr nach der Eruption gut wiedergeben. Mit zunehmender
Integrationsdauer werden die Unterschiede zwischen Beobachtungen und Simulationen
stärker, was besonders an der generellen Schwierigkeit von Gitterpunkts- und spektralen
Modellen liegt, den in der Stratosphäre auf isentropen Flächen stattfindenden großräumi-
gen Tfansport zu simulieren. Durch die Einführung der in Kapitel 5.3.2 vorgestellten
Reduzierung des vertikalen tansports auf einer isentropen Fläche von 380 K ist eine
wesentliche Verbesserung erzielt worden. Dennoch ist das Modell nicht in der Lage,
die im stratosphärischen Aerosol beobachtete Bandenstruktur zu repräsentieren. Die in
der ECHAM4-Ll9-Version kaum modellierte residuale stratosphärische Zirkulation ist
eine weitere Ursache für die Unterschiede in der simulierten und in der beobachteten
Tfansportcharakteristik des Pinatuboaerosols. Es ist dabei zu erwarten, daß die zirku-
lationsbedingten Unterschiede unter Verwendung der vertikal höherreichenden Version
des ECHAM4-Modells ECHAM4-L39MPI behoben werden. Mit der hochauflösenden
L39-Version werden zur Zeit T[acertests durchgeführt. In diesem Rahmen ist ein erstes
Pinatuboexperiment durchgeführt worden, wobei die Aerosolwolke als passiver Tracer
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Abbildung 5.16: Vergteich von beobachteten Extinktionen [10-a km-l] nach Stenchikov et al.
(1997) für einen \Mellenlängenbereich von 0.68 p,mbis 4.0 p,m (links) ECHAM4-L39 Simulatio-
nen mit STE Reduzierung und einem konservativem Tbacer(rechts).
schen Schwefelkreislauf gerechnet. Der Stratosphären-toposph¿iren-Austausch wurde
in Analogie zu Experiment d) und e), siehe Tabelle 5.1, mit einer Reduzierung des ad-
vektiven vertikalen Tïansports rm 75To in der 380 K Schicht und mit einer Reduzierung
um 50% in der darüber und der darunterliegenden Schicht gerechnet.
Abbildung 5.16 zeigt einen Vergleich der errechneten Extinktionen für einen Wellenlängen-
bereich von 0.68 ¡^rm bis 4.0 p,m entsprechend Abbildung 5.8. Nach einem Jahr liegen in
der ECHAM4-L39-Version noch in 30 hPa Extinktionen mit Werten > 3010-4 km-1 vor,
\4/as eine deutliche Verbesserung gegenüber der ECHAM4-LL9-Version darstellt. Es ist
jedoch ebenfalls wie in der L9-Schichtenversion in der 39-Version ein zu schneller tans-
port in die nördlichen Breiten und das Fehlen des tropischen Maximums um 50 hPa
zu beobachteten. Es fehlt daher ebenso wie in der LL9- auch in der L39-Simulationen
die Ausbildung eines tropischen Aerosolreservoirs, so daß nur der Tbansport des Pinatu-
boaerosols im unteren tansportregime simuliert wird. Als Folge davon ist, statt einer
Ausbildung zweier Maxima, wie sie im Juni 1992 beobachtet worden sind, eine generelle,
vertikale und meridionale Verschiebung des tropischen Aerosolmaximums gegenüber den
Beobachtungen zu erkennen.
Bei den vorhergegangenen Untersuchungen hat sich gezeigt, daß die Rückkoppelung zwi-

















Die durch die lokale Heizung hervorgerufene Aufwärtsbewegung sorgt nicht nur für eine
anfängliche Ausbreitung der Aerosolwolke über den Äquator hinweg, sondern sie wirkt
auch dem schnellen vertikalen Abwärtstransport entgegen. Diese Unterschiede können
daher nur mit interaktiven Simulationen behoben werden.
Anhand von Mierechnungen sind in Kapitel 5.3.4. geeignete optische Parameter für das
stratosphärische Aerosol bestimmt worden. Simulationen mit der eindimensionalen Mor-
cretteversion zeigten dabei, daß Unsicherheiten in der Strahlungsberechnung auf Grund
sich zeitlich verändernder Größenverteilungen in erster Näherung für Klimasimulationen
als vernachlässigbar anzusehen sind.
Die mit dem ECHAM4-Ll9 bestimmten Heizraten und Strahlungsflüsse liegen in den
beobachteten Größenordnungen, so daß eine interaktive Pinatubosimulation mit dem
ECHAM4-L39 sinnvoll erscheint. Zur Zeit wird an einer solchen Version gearbeitet.
Ein entscheidender Punkt ist, daß die durch das Pinatuboaerosol hervorgerufenen Verände-
rungen des Strahlungshaushaltes nicht allein nur durch das Aerosol, sondern auch durch
geänderte Ozonkonzentrationen hervorgerufen werden. Um diese Effekte mit zu berück-
sichtigen, ist die Mitführung eines Chemiemoduls bei der Pinatubosimulationen not-
wendig. Eine weitere in den Simulationen verwendete grobe Annahme ist die direkte
Umwandlung von SOz in Sulfat, die sicherlich nur in den ersten Monaten gültig ist. Es
ist somit ebenfalls die Mitführung eines mikrophysikalischen Modells, wie das in Kapitel
3 und 4 vorgestellte, erforderlich, welches die zeitliche Entwicklung der Größenverteilung
und die Zusammensetzung des Pinatuboaerosols berechnet.
Zeitlich variable Größenverteilungen und Konzentrationen des Aerosols sind nicht nur
für die Simulation des Ozonabbaus durch heterogene Reaktionen notwendig, sondern
auch für einen Vergleich mit Beobachtungen wünschenswert.
Vergleiche der Pinatubosimulationen mit stationären Lidar- und Ballondaten aus der
nördlichen Hemisphäre zeigten eine sehr gute Ubereinstimmung für Laramie (41.2' N)
und Tsukuba (36.1" N), jedoch Abweichungen für Garmisch (47.5'N) und Geesthacht
(53.3" N). Ursache dafür ist, daß das Modell nicht in der Lage ist, die in der globalen
stratosphärischen Aerosolverteilung beobachtete Bandenstruktur zu repräsentieren.
Die in diesem Kapitel anhand der Pinatuboepisode durchgeführten Untersuchungen des
stratosphärischen Tlansports zeigen somit insbesondere die Schwierigkeit des Zirkulati-
onsmodelles, den isentropen Tbansport und den ST-Austausch realistisch zu simulieren.
Modelle mit isentropen Koordinaten sowie mechanistische Modelle, die an der Tbopo-
pause angetrieben werden, sind sicherlich besser geeignet, Lidar- und Satellitenbeob-
achtungen wiederzugeben. Mit diesen Modellen ist es jedoch nicht möglich, die nach
einem Vulkanausbruch, wie dem des Pinatubo verstärkte Stratosphären-T[oposphären-
Wechselwirkung (Graf et a1., L994; Perlwitz und Graf, 1995) sowie beobachtete Verände-
rungen in der Oberflächentemperatur zu simulieren. Da es Ziel ist, mit einem gekoppel-
ten mikrophysikalisch-chemischen Modell die Wechselwirkungen zwischen Mikrophysik,
Chemie, Strahlung und Dynamik zu untersuchen, ist ein Klimamodell wie das ECHAM
als dreidimensionales Zirkulationsmodell unentbehrlich. Es ist mit Unsicherheiten in der
globalen Modellierung des stratosphärischen Aerosol auf Grund artifizieller Tbansporte
zu rechnen. Diese Schwierigkeiten werden aller Voraussicht nach auch nicht durch die





Es wurde in Kapitel 4 gezeigt, daß das mikrophysikalische Modell in der Lage ist, die be-
obachtete stratosphärische Aerosolgrößenverteilung über weite Bereiche wiederzugeben.
Unterschiede zwischen Beobachtungen und Simulationsergebnissen sind im wesentlichen
auf die fehlende Advektion und vertikale Diffusion zurückzuführen. Das mikrophysi-
kalische Modell ist somit für den Einbau in das globale Zirkulationsmodell ECHAM
geeignet.
In dem folgenden Kapitel wird das in ECHAM4 eingebaute stratosphärische Aerosol-
modell vorgestellt und erste Ergebnisse beschrieben.
6.1 Entwicklung des dreidimensionalen stratosphäri-
schen Aerosolmodells
Das in Kapitel 3 vorgestellte mikrophysikalische Modell behandelt die für die Strato-
sphäre wichtigen mikrophysikalischen Prozesse: Feuchtewachstum, Koagulation, Kon-
densation, Sedimentation und homogene Nukleation. Es werden aber die für die T[o-
posphäre wesentlichen Prozesse, wie das Auswaschen von Aerosolen aus der Atmosphäre
durch Regen (Rainout) und Wolken (Washout) sowie die trockene Deposition in dem
Modell vernachlässigt. Eine Möglichkeit diese Prozesse zu berücksichtigen, ist die Wei-
terentwicklung des mikrophysikalischen Modells für troposphärische Bedingungen. Es
ergeben sich dabei jedoch Schwierigkeiten, da ein binärer Ansatz, wie er zur Beschrei-
bung des stratosphärischen Sulfataerosols gewählt worden ist, für das troposphärische
Sulfataerosol nicht ausreicht. So ist z.B, zum gegenwärtigen Zeitpunkt noch unklar,
welche Ursachen die in der freien marinen Grenzschicht auftretenden 'Nucleationbursts'
haben.
Neben dieser Unsicherheit in der Nukleationsparameterisierung kommt eine weitere un-
bekannte Größe durch die Wechselwirkung von Sulfataerosolen mit Rußteilchen und mi
neralischen Aerosolen hinzu. Für die Simulation von troposphärischem Aerosol wäre
zudem die Einführung von Teilchen mit einem unlöslichen Kern erforderlich, was eine






























Abbildung 6.1: Das stratosphärische Aerosolmodell in ECHAM4.
und Speicherplatzbedarf erfordern würden. Es wird daher als Alternativlösung der schon
in Kapitel 2.3 beschriebene und von Feichter et al. (1996) entwickelte Schwefelkreislauf
ausgewählt, um das troposphärische Sulfataerosol zu beschreiben. Wie in Abbildung 6.1
zu sehen ist, besteht das in ECHAM4 implementierte stratosphärische Aerosolmodell
aus zwei Teilen: dem in Kapitel 3 vorgestellten mikrophysikalischen Modell, welches mit
einem Modul für die stratosphärische Schwefelchemie erweitert worden ist, und dem in
Kapitel 2.2 vorgestellten Schwefelkreislauf. Diese Koppelung zwischen dem mikrophy-
sikalischen Modell und dem troposphärischen Schwefelkreislauf stellt eine bisher einzig-
artige Verbindung dar, die es ermöglicht, für das stratosphärische Aerosol global und
saisonal unterschiedliche troposphärische SOz- und SO!--Quellen zu berücksichtigen.
Bei der Koppelung zwischen dem mikrophysikalischen Modell und dem troposphäri-
schem Schwefelkreislauf sind jedoch einige Feinheiten zu berücksichtigen. Das Sulfa-
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Abbildung 6.2: Vertikalprofil des stratosphärischen MischungsverhäItnisses von COS (Chin
und Davis, 1995).
einen Bulkansatz, d.h. nur durch die Masse, beschrieben. Im Gegensatz dant ist im
mikrophysikalischen Modell das Aerosol in einzelne Größenklassen aufgeteilt, die je nach
Umgebungstemperatur und Feuchte eine andere Dichte und Zusammensetzung haben.
Dank der in Kapitel 3.3 beschriebenen Parametrisierung des Feuchtewachstums ist es
jedoch möglich, Schwefelkreislauf und mikrophysikalisches Modell über die Sulfatmasse
zu koppeln. Als Skalierungsgröße für die Dichte ps und die Konzentration Ws werden die
auch im Schwefelkreislauf benutzten 'Werte 0.75 für !V6 und L.7 gf cm} für ps verwendet
und damit die TeilchenzahlfKlasse in Masse/Klasse umgerechnet.
Eine entscheidende Flage für die dreidimensionale Modellierung des stratosphärischen
Aerosols ist, mit wie vielen prognostischen Größen das Aerosol beschrieben werden soll.
Die eleganteste und rechentechnisch teuerste Lösung ist dabei, jede Aerosolgrößenklas-
se getrennt zu transportieren. Die einfachste und billigste Lösung ist dagegen die, alle
Größenklassen durch einen Tïacer zu beschreiben, ähnlich dem in der Chemiemodellie-
rung häufig angewendeten Familienkonzept. Dies bedeutet, daß die Masse in jeder Klasse
nach jedem Zeitschritt abgespeichert und mit dem Quotienten aus der Gesamtmasse des
Aerosols nach dem Transport und der Gesamtmasse vor dem tansport skaliert wird.
Da der Schwefelkreislauf sich auf die Modellierung des troposphärischen Sulfates kon-
zentriert, ist ein Modul der stratosphärischen Schwefelchemie entwickelt worden, welches
die stratosphärischen Quellen von SO2 sowie die wichtigsten Reaktionen beinhaltet. Es
wird in Abschnitt 6.1-.1 näher erläutert.
Prognostiziert werden DMS, SOz und SO?-. HzSO¿ (gasförmig) wird in der gegenwärti-
gen Version nur in der Stratosphäre berücksichtigt und daher nur diagnostisch behan-
delt. Um Auswirkungen des tansports auf die gasförmige H2SOa-Konzentration mit
zu berücksichtigen, wird zu Beginn jedes Zeitschrittes die für den jeweiligen Gitterpunkt
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abgespeicherte Konzentration mit dem Quotienten aus der transportierten Masse SO2
und der Masse SO2 vor dem tansportschritt skaliert.
Eine Skalierung von H2SOa mit der Tlansporttendenz von SO2 erscheint gerechtfertigt,
da das mikrophysikalische Modell zunächst nur in den obersten sechs Schichten im Zft-
kulationsmodell gerechnet wird. In diesen Schichten wird der tansport im wesentlichen
durch die Advektion bestimmt. Es ist jedoch beabsichtigt, H2SOa als weitere prognosti-
sche Größe in das ZirkulatÍonsmodell einzuführen.
Ebenfalls als prognostische Schwefelgröße soll Carbonylsulfid COS eingebaut werden.
Kjellström (1997) hat den COS-Kreislauf mit Quellen und Senken in das ECHAMS-
Modell eingebaut. Da sich das COS-Modell von Kjellström noch in der Testphase befin-
det, wird für den ersten Test die COS-Konzentration einem repräsentativen vertikalen
Profil entnommen (Chin und Davis, 1995), siehe Abbildung 6.2. Sie ist damit global und
zeitlich konstant.
Die für die Modellierung benötigten Konzentrationen von OH und 03 entstammen, wie
auch schon bei den Sensitivitätsstudien und dem Pinatuboexperiment, einem l2-jä,hri-
gen Feedback-Lauf mit heterogener Chemie (Steil, 1997). Nach der erfolgten Koppelung
des mikrophysikalischen Aerosolmodells mit dem Chemiemodell von Steil (1997) wer-
den OH- und O3-Konzentrationen nicht mehr monatlich vorgeschrieben, sondern direkt
interaktiv berechnet, ebenso wie die für die stratosphärische Chemie benötigten Pho-
tolyseraten. In der jetzigen Version sind die Photolyseraten monatliche Mittelwerte,
die offiine für die jeweiligen Gitterpunkte mit der Photolyseratenroutine des Mainzer
2d-Modells (Brühl und Crutzen, 1989) ausgerechnet worden sind. Es wird daher noch
nicht zwischen Tag und Nachtchemie unterschieden, sondern mit Tagesmittelwerten der
chemischen Konzentrationen gerechnet.
6.1-.1 Modellierung der stratosphärischen Schwefelchemie
tansport von COS durch die topopause bildet die natürliche Quelle von Schwefel in
der Stratosphäre (Crutzen, 1976). COS ist nahezu chemisch inert in der toposphäre
und wird erst oberhalb der Tlopopause photolytisch zerstört, bzw. reagiert mit O(3P)-
und OH-Radikalen. Das dabei entstehende Schwefelradikal reagiert sofort weiter zu SO
und SOz. Bei starken Vulkaneruptionen gelangt SOz direkt in die Stratosphäre. So
gelangten z.B. beí der Eruption des El Chichón im April 1981 5 Mt - 9 Mt SO2 und bei
der des Mt. Pinaiubo im Juni 1991 14 Mt 
- 
16 Mt direkt in die Atmosphäre (Krueger
et al., 1995).
Mit Hitfe des Gleichungslösungsprogramms FACSIMILE (AEA Technology, 1993) wur-
den die wichtigsten Reaktionen für die stratosphärische Schwefelchemie in verschiedenen
Höhen im Sommer und im Winter getestet. Sie sind in der Tabelle 6.1 zusammengefaßt.
Diese Reaktionen bilden ein gekoppeltes System von partiellen Differentialgleichungen,
deren Zeitkonstanten um einige Größenordnungen auseinanderliegen:
# : -Jcos[cos] - Rrrlo][cos] - Rs4[oH][cos] (6.1)
# : -Rs1[o2][s] + Jcoslcosl
t20
(6.2)
Tabelle 6.1: Photochemische Reaktionen der Schwefelkomponenten in der Stratosphäre.
Die Reaktionskonstanten entstammen de More et al. (1992). f(Kg,K*) kennzeichnet eine
rhermomolekulare Reakrion, wobei: f(K6,K-) : (ç#l#o;¡ o.u(t*("t+Y)) .
# : -Rszlorllsol * Jso,[Sor] + Rs1[o2][S] + Rsslollcosl + Rs4[oH][coTu.r,
so2-!1so+o Jsor, À <220 nm
COS -!1 CO + S Jcos,À<260nm
S+Oz---+SO+O Rsr : 2.310-t2
SO + Oz ----) SOz * O Rsz : 2.610-13 exp (-2a00/T)
COS+O-+SO+CO Rss : 2.110-11 exp(-220017
COS + OH 
-r 
Produkte Rs¿ : 1.1 10-13 exp (-1200/T)
SOz + OH -15 HSO'
Rsr : f(Ko, K*)
Ko : 3.010-31 (T/3oo¡-e'e
K- : 1"5 L0-12
HSOB f Oz --+ SOs I HOz Rso : 1.310-12 exp (-330/T)
SOe + H2O --+ HzSO¿ Rsz : 6.010-15
d[Soz]












Es gibt verschiedene Algorithmen, um solch ein steifes System zu lösen (Gear, 1971a,b).
Diese sind jedoch sehr rechenzeitintensiv und somit für den dreidimensionalen Fall nicht
geeignet. Um diese Schwierigkeit zu umgehen, werden, nach einem in der Chemiemo-
dellierung üblichen Verfahren (Brasseur und Solomon, L986), Spezies, die sich schnell
ineinander umwandeln, in chemische Familien zusammengefaßt und transportiert. Die
in dem Modell berücksichtigten Spezies werden in drei Familien transportiert:
12L
lcosl
lsoxl :[s] +[so] +[sor]
IHYSOXI :[SO3] +IHSOB] +[H2SO4]
Zur numerischen Lösung der photochemischen Schwefelreaktionen siehe Anhang 8.3
6.2 Erste Ergebnisse und Ausblick
Wie bei der Konzeption des dreidimensionalen Aerosolmodells in Kapitel 6.L deutlich
wurde, sind einige Bausteine noch nicht vollständig vorhanden bzw. nur grob parame-
terisiert. Die transienten Pinatubosimulationen in Kapitel 5 haben desweiteren gezeigt,
daß der stratosphärische Tbansport in der ECHAM4-LL9-Version besonders oberhalb
von 24 km nicht realistisch ist. Mit der ECHAM4-LL9-Version ist daher zunächst in
einem ersten Test ein Jahr mit dem gekoppelten mikrophysikalischen Modell gerechnet
worden, dessen Ergebnisse im folgenden kurz skizziert werden.
Die vorliegende Simulation wurde im April mit klimatologischer Meeresoberflächentem-
peratur gestartet, wobei aus Gründen der Rechenzeit und der Speicherkapazität statt
der 44 Aerosolklassen nur 35 Aerosolklassen in einem Radienbereich von L . 10-3pm
- 
2.58 ¡,lm berücksichtigt wurden. Desweiteren wurde in der mikrophysikalischen Mo-
dellierung der Kelvineffekt vernachlässigt. In Anhang 8.2 wird dargestellt, daß diese
Optimierungsansätze das Ergebnis nicht wesentlich beeinträchtigen.
Die Integrationszeit von einem Jahr ist noch zu kurz, um einen Gleichgewichtszustand
zu erreichen. Bei den Sensitivitätsstudien des mikrophysikalischen Boxmodells in Ka-
pitel 4 waren Einschwingzeiten in der Größenordnung von mehreren Jahren zu beob-
achteten, so daß die hier gezeigten 'Werte sich im Laufe der Integration noch verändern
können. Sie geben jedoch einen guten Überblick, inwieweit Modellergebnisse in dem Be-
reich der Beobachtungen liegen, und welche Verbesserungen für einen langiährigen Lauf
mit berücksichtigt werden müssen.
Abbildung 6.3 zeigt einen Vergleich der simulierten Aerosolmassenkonzentrationen für
März nach einem Jahr Integration mit SAGE ll-Beobachtungen für April 1991. Das
Modell ist in der Lage, die beobachtete Struktur in der Aerosolmasse mit einer globalen
Abnahme der Aerosolmasse oberhalb von 20 km und der Ausbildung eines tropischen
Minimums unterhalb von 17 km wiederzugeben. Auch die Konzentrationswerte liegen in
der gleichen Größenordnung wie die beobachteten, jedoch sind die Modellergebnisse um
einen Faktor 1.5 bis 2 gegenüber den SAGE-Messungen zu hoch. Dies ist besonders für
die hohen und mittleren Breiten in beiden Hemisphären unterhalb von 20 km auffätlig.
Hier liegen die Werte in den Simulationen bei 0.2 pg m-3 und damit deutlich höher
als die aus SAGE ll-Beobachtungen ermittelten Daten im Bereich von 0.1 É¿g m-3.
Dieser quantitative Unterschied zwischen den Beobachtungen und den Modellergebnissen
ist wahrscheinlich dadurch begründet, daß das Modell nur über einen Zeitraum von
einem Jahr integriert worden ist und so die Werte noch durch die Einschwingphase
beeinträchtigt werden. Bei den Sensitivitätsstudien des Boxmodells in Kapitel 4 sind
z.B. Eingschwingphasen von 5 bis 10 Jahren beobachtet worden.
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Abbildung 6.3: Vergleich der Aerosolmassen-Konzentrationen ir [¡rS m-3] zwischen SAGE
Il-Beobachtungen für April 1991 nach Yue et al. (199a) (tinks) und ECHAM4-Simulationen
mit expliziter Mikrophysik nach einen Jahr Integration für März (rechts).
einem Jahr Integrationzeit mit einer aus SAGE I- und SAGE II- sowie SAM1 II-Daten
aus den Jahren 1979 
-1981 und 1984-1990 (Hitchmann et al., 1994).
Die simulierten Oberflächenkonzentrationen geben die beobachteten Werte sowohl in der
Größenordnung wie auch in der globalen Verteilung sehr gut wieder. So liegen die Werte
für Beobachtung und Simulation im tropischen Maximum über 5 p 
'cm-3 und in den
mittleren und in den hohen Breiten in 20 km zwischen I p 
'cm-3 und L.5 pm2 cm-3.
In der vertikalen Aufteilung liegt das tropische Maximum im Vergleich zur Klimatologie
ein wenig zu niedrig, worauf im folgenden noch näher eingegangen wird. Es ist bei dem
Vergleich der Oberflächenkonzentrationen auch gut zu sehen, daß das mikrophysikalische
Modell für einen längeren Lauf nicht nur in den ersten sechs Schichten bis ungefähr
L4 km, sondern in den ersten 9 Schichten bis ca. 8 km gerechnet werden muß, um auch
das Maximum der Oberflächenkonzentration in den Polarregionen gut zu repräsentieren.
Die sehr gute Übereinstimmung zwischen Beobachtung und Simulation muß jedoch auch
kritisch analysiert werden, da obwohl der Pinatubo und der El Chichón in den Daten von
Hitchmann et al. (1994) nicht berücksichtigt wurden, doch in die Auswertung mindestens
sieben größere Vulkanausbrüche, wie z.B. der Nevada del Ruiz (5" N) im November 1985
eingeflossen sind.
Die von Thomason et al. (1997) aufgestellte SAGE-Klimatologie der stratosphärischen
Aerosoloberflächenkonzentration, die die Jahre 1984-1994 umfaßt, ist ebenfalls durch
vulkanische Einflüsse geprägt. Thomason et al. (1997) erhielten Werte in der Größen-
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Abbildung 6.4: Vergleich simulierter Aerosol-Oberflächenkonzentration in [¡,rm2 cm-3 ] (Bild,
unten) mit einer von Hitchmann et al. (199a) aus den Jahren 1979-1981 und 1984-1990 er-
stellten stratosphärischen Aerosolklimatologie (Bild, oben). Für die simulierten Oberflächen-





















Beide Klimatologien unterscheiden sich in ihren 'Werten und ihrer Struktur von der von
der WMO (1992) für das stratosphärische Hintergrundaerosol empfohlenen Oberflächen-
konzentrationsverteilung. Die WMO*Oberflächenkonzentrationsverteilung, die im we-
sentlichen aus SAGE-Daten aus dem Jahr L989 (Januar 
-März) besteht, besitzt so z.B.
kein tropisches Maximum. Auch liegen die Oberflächenkonzentrationen bei deutlich ge-
ringeren'Werten mit einem maximalen Wert von 1 p t cm-3 in den topen um 19.5
km und Werten zwischen 0.5 ¡.r,m2 cm-3 und 1.25 ¡.rm2 cm-s für die mittleren Breiten.
Thomason et al. (1997) zeigten, daß die l}To-Perzentil-Oberflächenverteilung des klima-
tologischen Mittels der WMO-Verteilung sehr ähnlich ist. Die simulierten Oberflächen-
konzentrationen liegen damit gegenüber den WMO-'Werten in den mittleren Breiten
um einen Faktor 1,.5-2 zl hoch, und bestätigen damit die auch schon bei den Mas-
senkonzentrationen beobachtete Differenz. Die Vermutung, daß die Unterschiede zur
WMO-Hintergrundverteilung durch die kurze Integrationszeit bedingt sind, ist durch-
aus plausibel. Die über 10 Jahre gemittelten Klimatologien von Hitchmann et al. (199a)
und Thomason et al. (1997) beinhalten vulkanische Störungen und klassifizieren damit
Verteilungen, wie sie z.B. in einer späten Erholungsphase nach starken Vulkanausbrüchen
gemessen wurden. Bei vulkanischen Störungen sind aber bei der Durchführung der in
Kapitel 4 vorgestellten Sensitivitätsstudien ähnliche Prozesse beobachtet worden, wie in
der Initialisierungsphase der Hintergrundverteilung. Die vertikale Verschiebung des tro-
pischen Maximums in der Simulation gegenüber den klimatologischen Werten ergibt sich
dadurch, daß in einer vulkanisch gestörten Stratosphäre die Teilchenbildung im wesent-
Iichen in größeren Höhen (zwischen 20 km und 25 km) stattfindet, als in der ungestörten
Atmosphäre.
Quellen des stratosphärische Hintergrundaerosols und damit eine Erklärung für das tro-
pische Maximum in der Oberflächenkonzentration in der unteren Stratosphäre sind in
Abbildung 6.5 zu finden. Abbildung 6.5 a) zeigt, daß zwischen 30o S und 30" N und zwi-
schen 100 hPa und 40 hPa mehr als l- Teilchen cm-3 s-1 ensteht. Die homogene binäre
Nukleation des Schwefelsäure/\Masser-Systems findet somit im wesentlichen in der unte-
ren tropischen Stratosphäre statt. Anhand von Messungen und eindimensionalen Simu-
lationen zogen Brock et al. (1995) die Schlußfolgerung, daß homogene Nukleation in der
oberen tropischen Troposphäre die wesentliche Quelle für stratosphålrisches Aerosol ist.
In den Simulationen ist zwar die Nukleationsrate in der oberen tropischen Troposphäre
relativ hoch, doch liegt das Maximum um 70 hPa und damit höher als bei Brock et al.
(1995). Relativ hohe Nukleationsraten sind in Abbildung 6.5 a) ebenfalls in den polaren
Breiten in der Nordhemisphäre zu finden. In den Modellergebnissen für Oktober sind
entsprechend hohe Nukleationsraten in den antarktischen Breiten zu finden. Messungen
(Hofmann et al., 1986; Wilson et al., 19Sg) und Simulationen (Zhao;1993) zeigen, daß
im polaren FYühjahr ein Anwachsen der CN-Konzentration zu beobachten ist, was durch
eine verstärkte homogene Nukleation hervorgerufen wird. Generell zeigt sich somit, daß
das dreidimensionale Modell in der Lage ist, die globale Verteilung der Teilchenbildung,
dem heutigen Wissenstand entsprechend, zu simulieren.
Bei der Betrachtung der für die binäre homogene Nukleation entscheidenden Größen in
Abbildung 6.5 der HzSO¿- (b)), der H2O-Konzentration (c)) und der Temperatur (d))

































Abbildung 6.5: Zonal-Vertikalschnitte zur Bedeutung der homogenen Nukleation im globalen
Modell. a) Dekadischer Logarithmus der homogen Nukleation, b) Schwefelsäurekonzentration,
c) Temperatur und d) Wasserdampfkonzentration.
Homogene Nukleation tritt besonders in den Gebieten auf, \r¡o die Temperatur unterhalb
von 200 K liegt, so daß das Maximum in der Nukleationsrate bei 70 hPa mit einem
Minimum in der Temperatur T < 195 K einhergeht. In ECHAM4 ist die Temperatur in
der oberen tropischen toposphäre im Vergleich zu ECMWF-Analysen um 2 K zu hoch
und in der tropischen Stratosphäre um 2 K- 4 K zu niedrig (Roeckner et al., 1996), so
daß die Temperaturunterschiede für den vertikalen Unterschied zu Brock et al. (1995)
verantwortlich sein können.
Ursachen für die Abweichungen können jedoch ebenfalls Unterschiede in der H2SOa-
und in der H2O-Konzentration sein. So ist z.B. in ECHAM3 im Vergleich zu UARS-
Messungen die stratosphärische H2O-Konzentration in der unteren tropischen Strato-
sphäre zu hoch und an den Polen zu niedrig (C. Brühl, pers. Mitteilung). Es gilt daher in
der Zukunft zu überprüfen, inwieweit für die dreidimensionale Modellierung von strato-
sphärischem Aerosol klimatologische Werte für Temperatur und H2O-Konzentration er-
forderlich sind. Die HzSO¿-Konzentration liegt mit Werten zwischen 2.106 Moleküle/cm3
und 1 . 1"07 Moleküle/cm3 bei 50 hPa um ein bis zwei Größenordnungen höher, als die
von Arnold und Bührke (1983) bei 44 N gemessenen Werte im Bereich von 1.105 Mo-
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leküle/cm3. Die stetige Zunahme der H2SOa-Konzentration in der Simulation mit der
Höhe begünstigt ebenfalls die homogene Nukleation in der unteren Stratosphäre. In-
wieweit die vertikale Verteilung der HzSO¿-Konzentration in der unteren Stratosphäre
realistisch ist, ist fraglich. Messungen von Möhler und Arnold (1992) zeigten für nördli-
che Breiten, zwischen 65o N und 69o N, eine leichte Abnahme des Mischungsverhältnis
der Schwefelsaüre wenige Kilometer oberhalb der Tïopopause. In den eindimensionalen
Modellsimulationen von T\rrco et al. (1979a) liegt für die HzSO¿-Konzentration in der
unteren Stratosphäre ein Minimum vor. Für die Modellierung der H2SOa-Konzentration
mit dem dreidimensionalen stratosphärischen Aerosolmodell bleibt somit abzuwarten,
welchen vertikalen Verlauf die gasförmige Schwefelsäure nimmt, und in welchem Kon-
zentrationsbereich sie sich nach einem mehrjährigen Lauf befindet. Es erscheint jedoch
schon jetzt die bereits in Kapitel 6.1 erwähnte prognostische Behandlung von HzSO¿ als
unerläßlich, um realistischere Konzentrationen und Vertikalprofile zu simulieren.
Es ist in diesem Zusammenhang ebenfalls zu überprüfen, inwieweit die aus den Boxstu-
dien für die Nukleation und die Kondensation am besten erachteten Ansätze für die glo-
bale Modellierung zutreffen. Durch die zusätzliche Berücksichtigung von Advektion und
vertikaler Diffusion sowie eines troposphärischen Aerosolteilchenflusses und einer ein-
fachen stratosphärischen Schwefelchemie ist die Bilanzgleichung des stratosphärischen
Aerosols erweitert worden. Sensitivitätsstudien mit dem mikrophysikalischen Boxmo-
dell, in Abhängigkeit von dem Stoßkoeffizienten o und der Nukleationstheorie in Kapitel
4, haben gezeigt, daß sich die Aerosolgrößenverteilung und die HzSO¿-Konzentration
um einen Faktor fünf unterscheiden können, je nachdem, welcher Ansatz gewählt wor-
den ist. Nukleation und Kondensationsparameterisierung müssen daher in dem globalen
Zirkulationsmodell erneut ausgetestet werden.
In einem ersten Test für die dreidimensionale Modellierung von stratosphärischem Ae-
rosol hat sich gezeigt, daß das Modell beobachtete Massenkonzentrationen und Ober-
flächenkonzentrationen in der richtigen Größenordnung reproduzieren kann. Die Bildung
neuer Teilchen durch homogene Nukleation ist im wesentlichen von der Temperatur be-
stimmt und findet in der unteren tropischen Stratosphäre sowie in den polaren Gebieten
im F}ühjahr statt. Auf Grund der kurzen Integrationszeit ist jedoch keine endgültige
Analyse möglich. Es zeigte sich bei der Betrachtung der Ergebnisse, daß für die weitere
Modellierung die prognostische Behandlung von H2SOa sowie eine Erweiterung des Mo-
dells über die ersten 9 Schichten notwendig ist. Desweiteren ist eine Implementierung
des Modells in eine der erweiterten stratosphärischen Versionen von ECHAM4 notwen-
dig, um eine realistischere stratosphärische Zirkulation zu verwenden. Ebenfalls wäre
die Koppelung mit dem Chemiemodell von Steil (1997) auch im Hinblick auf die globale
Aerosolverteilung wünschenswert, um die stratosphärische Schwefelchemie besser zu be-
rechnen. Da die H2O-Konzentration und die Temperatur einen erheblichen Einfluß auf
die mikrophysikalische Parameterisierung haben, sind eventuell auf Grund von Defiziten






Im Rahmen dieser Arbeit ist ein mikrophysikalisches Modell des stratosphärischen Ae-
rosols für das binäre System Schwefelsäure-'Wasser entwickelt worden, welches die Bil-
dung und Entwicklung des stratosphärischen Hintergrundaerosols sowie den beobachte-
ten Verlauf vulkanischer Störungen beschreibt. Dieses Modell ist für den Einbau in das
dreidimensionale Zirkulationsmodell ECHAM4 konzipiert worden und gestattet damit,
im Gegensatz zr bisherigen Parameterisierungsansätzen, auch die Berücksichtigung und
explizite Behandlung von Größenverteilungen in der globalen Modellierung.
Eine Grundlage des stratosphärischen mikrophysikalischen Modells ist die weitgehend
explizite Beschreibung der wesentlichen Parameter des binären Systems (Konzentration,
Oberflächenspannung, Dichte, Dampfdruck über der Lösung) in Abhängigkeit von Tem-
peratur und Partialdrücken. In dem Modell selbst werden homogene Nukleation, Kon-
densation von H2O und HzSOa, Koagulation und Sedimentation berücksichtigt. Das
Modell umfaßt ein Größenspektrum des Aerosols von 3 . 10-4 pm bis 6 pm. Die Ae-
rosolgrößenverteilung ist dabei ín 44 Klassen aufgeteilt, wobei die Klassenbreite durch
Massenverdopplung bestimmt ist.
Für eine Boxversion des mikrophysikalischen Modells sind Sensitivitåitsstudien durch-
geführt worden. Sie zeigten eine gute Übereinstimmung der berechneten Hintergrund-
aerosol-Gleichgewichtsverteilung mit den beobachteten Werten. In Abhängigkeit von
den Umgebungsbedingungen und der troposphärischen Quellstärke entsteht ein Grenz-
zyklus der Aerosolkonzentration, der im wesentlichen durch die Wechselwirkung von
Kondensation und Nukleation bestimmt wird. Es bilden sich für das Hintergrundaero-
sol je nach Gewichtung der einzelnen mikrophysikalischen Prozesse monomodale oder
bimodale Größenverteilungen aus. Die Sequenz einer Periode des Grenzzyklus der mo-
dellierten Hintergrundverteilungen kann dabei durch eine Lognormalverteilung, wie sie
zur Darstellung von Beobachtungen verwendet wird, beschrieben werden. Ein Vergleich
mit Messungen zeigt, daß das mikrophysikalische Modell die beobachteten Teilchenkon-
zentrationen und Größenverhältnisse für hohe und mittlere Breiten oberhalb von 73 hPa
sehr gut wiedergeben kann. Das Modell ist in der Lage, sowohl den beobachteten sehr
starken Anstieg des Größenverhältnisses N15/N2s oberhalb von 50 hPa als auch die Ab-
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nahme in der Aerosolkonzentration N15 widerzuspiegeln. Da in dem Boxmodell weder
Advektion noch vertikale Diffusion berücksichtigt worden sind, können Beobachtungen
aus den topen oder aus Höhen mit starken vertikalen Austauschprozessen nicht reali-
stisch wiedergegeben werden.
Sensitivitätsstudien mit unterschiedlicher mikrophysikalischer Parameterisierung zeig-
ten, daß das Boxmodell die beobachteten Teilchenkonzentrationen und Größenverhältnis-
se sehr gut wiedergeben kann, wenn ein Stoßkoeffizient von a < | angenommen wird und
die Nukleationsraten entweder klassisch oder nach der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur
berechnet werden. Bei der Abhängigkeit der Sensitivitätsstudien von den Eingabedaten
zeigte sich, daß Temperatur- und H2O-Änderungen ein anderes Muster in der Aerosol-
größenverteilung in den Boxstudien hervorrufen als linderungen der SOz-Konzentration.
Während bei einer Temperatur- und einer H2O-Änderung eine Erhöhung der Aerosol-
konzentration mit einer Erhöhung des Größenverhältnisses einhergeht, verhalten sich bei
einer Veränderung der SOz-Konzentration Aerosolkonzentration und Größenverhältnis
zueinander umgekehrt.
Das Modell ist in der Lage, das zeitliche Verhalten des stratosphärischen Aerosols nach
einer vulkanischen Störung in guter Näherung zu Beobachtungswerten zu simulieren.
Insbesondere ist, ohne daß zusätzliche Annahmen gemacht werden müssen, die charak-
teristische Entwicklungszeit des Aufbaus und des langsamem Abbaus gut getroffen. Die
zeitliche Entwicklung des effektiven Radius in der Post-Pinatuboperiode konnte von dem
Boxmodell sehr gut wiedergeben werden. Bei den entsprechenden Oberflächenkonzentra-
tionen traten nach einem Jahr Simulation Differenzen zwischen Modellergebnissen und
Beobachtungen auf Grund der nicht vorhandenen vertikalen Auflösung auf.
Für die globale Modellierung ist das mikrophysikalische Modell um ein einfaches Modul
für die stratosphärische Schwefelchemie erweitert worden. Darüber hinaus ist das mi-
krophysikalische Modell mit dem troposphärischen Schwefelkreislauf von Feichter et al.
(1996) gekoppelt worden, der Transport, Emission, Chemie sowie die nasse und trockene
Deposition von gasförmigen Dimethylsulfid (DMS) und Schwefeldioxid (SO2) sowie SO?-
als flüssiges Sulfataerosol behandelt. Die Koppelung zwischen dem mikrophysikalischen
Modell und dem troposphärischen Schwefelkreislauf stellt eine bisher noch nicht vorhan-
dene Kombination dar, die es ermöglicht, für das stratosphärische Aerosol global und
jahreszeitlich verschiedene troposphärische SOz- und SO!--Quellen zu berücksichtigen.
Erste Ergebnisse der dreidimensionalen Modellierung zeigen, daß das Modell die beob-
achteten Massenkonzentrationen und Oberflächenverteilungen in der richtigen Größen-
ordnung reproduzieren kann. Die Bildung neuer Teilchen durch homogene Nukleation
wird hauptsächlich von der Temperatur bestimmt, und findet im wesentlichen in der
unteren tropischen Stratosphäre sowie in den polaren Gebieten im Fbühjahr statt. Auf
Grund der kurzen Integrationszeit sind jedoch im Rahmen dieser Arbeit nur qualitative
Aussagen möglich.
In einem weiteren Schwerpunkt dieser Arbeit sind mit der ECHAM4-Ll9-Version transi
ente Pinatuboexperimente mit prognostischem Sulfataerosol durchgeführt worden. Um
dabei mit dem Klimamodell den bestimmten Zeitraum von L99L bis L992 realistisch
zu simulieren, ist ein Assimilationsverfahren angewendet worden. Es zeigte sich bei
den Pinatubosimulationen die generelle Schwierigkeit von Gitterpunkts- und spektralen
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Modellen, den in der Stratosphäre auf isentropen Flächen stattfindenden großräumigen
llansport zu simulieren. Dies wurde besonders bei einem Vergleich der Pinatubosimula-
tionen mit stationären Lidar- und Ballondaten aus der nördlichen Hemisphäre deutlich,
die eine sehr gute Ûbereinstimmung für Larami e (4L.2'N) und Tsukuba (36.1" N), jedoch
Abweichungen für Garmisch (47.5'N) und Geesthacht (53.3" N) zeigten.
Durch die Einführung der in Kapitel5.3.2 vorgestellten Reduzierung des vertikalen tans-
ports auf einer isentropen Fläche von 380 K, STE-Parameterisierung, die nach Holton
et al. (1995) die Grenze zwischen stratosphärischer Ober- und Unterwelt markiert, ist
jedoch im Rahmen dieser Arbeit eine wesentliche Verbesserung für den stratosphärischen
tacertransport erzielt worden.
In den EcHAM4-Simulationen mit STE-Parameterisierung wird die beobachtete glo-
bale Ausbreitung der Pinatubowolke in der nördlichen Hemisphäre im ersten halben
Jahr nach Beginn der Eruption gut wiedergeben. Es ist jedoch in den Simulationen ab
Herbst 199L ein zu starker meridionaler und vertikaler Tbansport im Vergleich zu den
Messungen zu erkennen. Die in der ECHAM4-Ll9-Version kaum modellierte residua-
le stratosphärische Zirkulation ist eine der Ursachen für die Unterschiede zwischen der
simulierten und der beobachteten Tbansportcharakteristik des Pinatuboaerosols. Ein er-
ster Test mit der höherauflösenden Version des ECHAM4-Modells, ECHAM4-L39MPI,
zeigte, daß zirkulationsbedingte Unterschiede behoben werden. Es wurde jedoch, in der
39-Schichtenversion, ebenfalls, wie in der 19-Schichtenversion, ein zu schneller TYansport
in die nördlichen Breiten und das Fehlen des tropischen Maximums im 50 hPa-Niveau
festgestellt. Grund dafür ist die fehlende Ausbildung eines tropischen Aerosolreservoirs
in den ECHAM4-Simulationen, so daß im wesentlichen nur der Transport des Pinatu-
boaerosols im unteren tansportregime simuliert wird.
Ein wesentlicher Unterschied zwischen Modellsimulation und Beobachtung stellt der feh-
lende anfängliche Transport der Aerosolwolke in die Südhemisphäre dar, wodurch das
tropische Aerosolmaximum in den Simulationen zu weit nördlich liegt. Interaktive Si-
mulationen (Young et al., 1994) haben gezeigt, daß verstärkte lR-Absorption durch die
erhöhte Aerosolkonzentration lokale Zirkulationsänderungen hervorrufen können. Die
durch die lokale Heizung verursachte Aufwärtsbewegung sorgt nicht nur für eine anfäng-
liche Ausbreitung der Aerosolwolke über den Äquator hinweg, sondern wirkt auch dem
schnellen vertikalen Abwärtstransport entgegen. Darin könnte ein wesentlicher Grund
für die vorhandenen Unterschiede zwischen Simulation und Beobachtung in der fehlenden
Rückkoppelung zwischen Aerosol und Strahlung liegen.
Interaktive Simulationen der Pinatuboepisode sind aber nur mit der höheraufgelösten
ECHAM4-L39-Version sinnvoll. In einer Vorabstudie sind anhand von Mierechnungen
geeignete optische Parameter für das stratosphärische Aerosol bestimmt worden. Simu-
lationen mit der eindimensionalen Morcretteversion zeigten dabei, daß Unsicherheiten in
der Strahlungsberechnung auf Grund sich zeitlich ändernder Größenverteilungen in erster
Näherung als vernachlässigbar anzusehen sind. Die mit dem ECHAM4-L19 berechneten
Heizraten und Strahlungsflüsse stimmten dabei gut mit Literaturwerten überein.
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7.2 Ausblick
Es wurde in Kapitel 6 gezeigt, daß für die dreidimensionale Modellierung des strato-
sphärischen Aerosols einige Erweiterungen notwendig sind. Dies beinhaltet vor allem
die prognostische Behandlung von HzSO¿ und damit einhergehend einen einfachen Pa-
rameterisierungsansatz für die Gas-Teilchen-Umwandlung in der toposphäre. Als eine
weitere Ergänzung ist die prognostische Behandlung von COS geplant. Das in ECHAM4
implementierte mikrophysikalischen Modell ist besonders in Hinblíck auf seine mikrophy-
sikalischen Parameterisierungen und den vertikalen Tracertransport in den verschiedenen
Versionen des ECHAM4-Modells auszutesten, um die optimale Modellvariante für die
dreidimensionale Modellierung des stratosphärischen Aerosols zu ermitteln.
Durch die Koppelung des mikrophysikalischen Modells mit dem troposphärischen Schwe-
felkreislauf von Feichter et al. (1996) werden für das stratosphärische Aerosol global und
saisonal unterschiedliche troposphärische SOz- und SOI--Quellen berücksichtigt. Es ist
damit möglich zu überprüfen, welche Ursachen dem in den letzten Jahren beobachteten
Anstieg des stratosphärischen Hintergrundaerosols zu Grunde liegen. Mögliche Ursa-
chen dafür könnten einerseits anthropogene SO2-Emissionen, andererseits jedoch auch
eine in den letzten Jahren beobachtete verstärkte Vulkanaktivität oder eine durch den
atmosphärischen COz-Anstieg bedingte Veränderung sein. In diesem Zusammenhang ist
auch die Möglichkeit gegeben, die Quellen für stratosphärisches Aerosol zu klassifizieren.
Eine beabsichtigte 'Weiterentwicklung des dreidimensionalen stratosphärischen Aerosol-
modells besteht in der Koppelung von Mikrophysik und Strahlung. So könnten für alle 44
Aerosolklassen die für das Strahlungsmodell benötigten optischen Parameter vorgegeben
werden. Dieses hätte den Vorteil einer in sich konsistenten Formulierung sowie der
Berücksichtigung von zeitlich variablen Größenverteilungen im Strahlungscode.
Eine der wichtigsten Aufgaben in der nahen Zukunft ist die Koppelung des mikrophysi-
kalischen Modells mit dem chemischen Modell von Steil (1997).
Mit dem gekoppelten chemisch-mikrophysikalischen Modell, welches die Wechselwir-
kung zwischen Chemie, Mikrophysik und Strahlung berücksichtigt, ist es möglich, die
physikalisch-dynamischen und die chemischen Anteile der Ozonzerstörung nach dem
Ausbruch des Pinatubo durch das stufenweise Einbeziehen der Effekte in die Modell-
simulationen zu trennen. Zunächst ist ein interaktives Pinatuboexperiment mit der
ECHAM4-L39MPI-Version geplant, um zu sehen, inwieweit sich die Tlansportcharak-
teristik gegenüber dem assimilierten ECHAM4-Ll9-Experiment verändert.
Desweiteren sind Szenarienrechnungen im Klimamode für verschiedene Randbedingun-
gen geplant, um die Auswirkungen von starken Vulkaneruptionen auf die Ozonkonzen-
tration abzuschätzen.
Dies bedeutet im einzelnen Rechnungen ohne Chlor und mit erhöhter anthropogener
Chlorkonzentration in der Stratosphäre. Ebenfalls sind Rechnungen für Bedingungen
mit vorindustrieller CO}-Konzentration und mit zwei- bzw. dreifacher effektiver teib-
hausgaskonzentration in der Atmosphäre geplant, um die Auswirkung des weiter an-
steigenden Tleibhauseffektes und der damit geänderten Zirkulations- und Temperatur-
struktur der Stratosphäre in Verbindung mit einer variablen Aerosolkonzentration auf
die Ozonschicht zu prognostizieren. Darüber hinaus ist zu untersuchen, welchen Einfluß
zusätzlicher Eintrag von H2O und anderen Spurengasen bei starken Vulkanausbrüchen
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hat.
Eine weitere interessante Untersuchung im Hinblick auf die klimatischen Auswirkun-
gen vulkanischer Eruptionen ist die Modellierung sehr großer Vulkanausbrüche aus den
letzten Jahrhunderten wie des Tambora, 1815 oder des Laki 1783. Im Hinblick auf
längerfristige Klimaveränderungen ist die Simulation prähistorischer Vulkanausbrüche
wie z.B. der Tobaeruption vor 73500 Jahren von Interesse, insbesondere im Hinblick auf
die Änderung der Beeinflussung der Atmosphäre.
Für die Zukunft wäre zudem die Koppelung des Boxmodells mit einem T[ajektorienmo-
dell wünschenswert, um bessere Prozesstudien betreiben und die Simulationsergebnisse
direkt mit Flugzeugmessungen vergleichen zu können. Ferner bietet sich an, das binäre
System Schwefelsäure/Wasser auf ein ternäres System zu erweitern. In der Stratosphäre
ist dabei vor allem die Bildung von polaren stratosphärischen Wolken interessant und
damit die Ausweitung auf da ternäres System H2SO4/HNC3|H¡O. Für die Tboposphäre
bietet sich eine Ausweitung auf das ternäre System H2SO4/NH¿SO¿/HzO an, um die
'Nukleationsbursts' in der marinen Grenzschicht besser zu verstehen. Darüber hinaus
ist die Berücksichtigung von Aerosolteilchen mit einem unlöslichen Kern eine sinnvolle
Erweiterung des Aerosolmodells, um heterogene Kondensation von gasförmiger Schwe-
felsäure auf Aschepartikel und Rußteilchen zu modellieren.
7.3 Schlußbemerkung
Im Rahmen dieser Arbeit ist ein mikrophysikalisches Modell für stratosphärisches Aerosol
entwickelt und in das Hamburger Zirkulationsmodell ECHAM4 implementiert worden.
Die Koppelung des mikrophysikalischen Modells mit einem troposphärischen Schwefel-
kreislauf stellt eine bisher einzigartige Verbindung dar, die es ermöglicht, für das stra-
tosphärische Aerosol global und saisonal unterschiedliche troposphärische Quellen zu
berücksichtigen. Das mikrophysikalische Modell als Teil eines Chemie-Mikrophysik-
Klimamodells bietet darüber hinaus eine wesentliche Basis zur Trennung von dynami-
schen und chemischen Effekten in der Atmosphäre. Mit dieser Arbeit ist somit ein wich-
tiger Beitrag zur Berücksichtigung stratosphärischen Aerosols als prognostische Variable
im Klimamodell geleistet worden, die zudem eine wichtige Grundlage für nachfolgende



















20 40 20 4060 250250 60
W
BO s BO $100 W 100 300
'Io*"**
1
Abbildung 4.1: Daten für die Dichte p (links) und die Oberflächenspannung o (rechts) in






























































































































Tabelle 4.1: Eingabedaten für die Sensititvitätsstudien in 4Lo N. + bezeichnet die Daten aus
den ECHAMS T21 Simulationen von Steil (1997). * bezeichnet beobachtete Daten für die
Temperatur von Pawson et al. (1993) und für HzO von Rind et al. (1993).
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Abbildung 4.2: Monatlich und zonal gemittelte Werte der OH-Konzentration. Die Daten
sind gemittelte Werte eines L2 Jahre-Feedback-Laufes mit ECHAMS (Steil, 1997).
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Abbildung 4.3: Monatlich und zonal gemittelte Werte der Modelltemperatur. Die Daten sind

























































Abbildung 4.4: Monatlich und zonal gemittelte der HzO-Konzentration. Die Daten sind

























































Abbildung 4.5: Monatlich und zonal gemittelte \Merte der O3-Konzentration. Die Daten
sind gemittelte \Merte eines 12 Jahre-Feedback-Laufes mit ECHAMS (Steil, 1997).
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4.3 Optische Parameter für das ECHAM4-Strah-
lungsschema
Extinktionsko effi zi ent lcrnz f Teilchen]
Band A B C D E
1 r.294.10-e 4.751.10-10 L.212.t0-8 5.504.10-8 1.628.10-e
2 7.569.10-10 1".901.10-10 9.423.10-e 6.288.10-8 1.006.10-e
3 6.199.10-11 1.947.10-11 6.492.10-10 1.142.10-8 4.457.t}-LL
4 2.709.10-11 9.396.10-12 2.777.L0-r0 3.921.10-e 1.592.10-11
5 1.054.10-10 3.634.10-11 1.101.10-e 1.577.10-8 7.337.10-11
6 1.361.10-10 4.448.L}-LL 1.428.10-e 2.311.10-8 7.312.10-11
7 1.963.10-11 6.924.t0-12 2.016.10-10 2.716.L0-e 5.965.10-12
Absorptionskoeffizient [cm2/Teilchen]
Band A B C D E
1 3.499.10-17 9.695.10-18 3.7633 .10-16 4.966.10-15 7.231.L0-r7
2 2.004.10-12 6.023.L0-13 2.104.1_0-10 2.740.10-t0 2.291.t0-Lr
3 5.485.10-11 1.901..1.0-11 5.796.10-e 8.003.10-e 4.033.10-11
4 2.633.10-11 9.365.10-12 2.730.1"0-10 3.622.L0-s 1.555.10-11
5 1.005.10-10 3.606.10-11 1.056.10-e 1.343.10-8 7.134.10-11
6 1.292.10-10 4.440.L}-rL 1.359.10-e 1.914.10-8 7.053.10-11
7 1.931.10-11 6.92.t0-r2 1.999.10-10 2.603.10-e 5.897.10-12
Asymmetriefaktor
Band A B c D E
1 0.7262 0.6921 0.7429 0.720t 0.7t77
2 0.6898 0.5891 0.7234 0.7100 0.5404
3 0.2943 0.0971 0.1451 0.2920 0.2038
4 0.1323 0.0246 0.0323 0.0603 0.0491
b 0.1769 0.0480 0.0676 0.1332 0.1008
6 0.1361 0.0517 0.0738 0.L426 0.1153
7 0.0890 0.0135 0.0170 0.0313 0.2430
Tabelle 4.2: Optische Parameter für die in ECHAM4 vorhandenen Wellenlängenbereiche.
Die optischen Parameter für das erste und das sechte langwellige Band werden zusammen
behandelt. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognormalverteilungen A (r* : 0.0838 pm,
os:2.3), B (t*:0.075 ltrn, os:1.8), C (t-:0.3 pn, os:1.5) und D (t*:0.8 ¡-r,m,































Abbildung 4.6: Vergleich optischer Parameter über den \{'ellenlängenbereich von ECHAM4
für vier verschiedene Lognormalverteilungen A (r* : 0.0838 pffi¡ os 
-- 
2.3), B (t* : 0.075 pm,
or:1.8), C (t*:0.3pm, øg:1.5) undD (t*:0.8¡"1m, os:1.3). FürdieMierechnung






















































































Abbildung 4.7: Mit der eindimensionalen ECHAM4-Version berechnete Heizraten in [K/Tag]
für P¡ofile des Experiments e) und für 30o N. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognor-
malverteilungen A (t,,' : 0.0838 ¡trffi, os :2.3), B (t* : 0.075 pnt os: 1.8), C ("- : 0.3 /¿m,










































































Abbildung 4.8: Mit der eindimensionalen ECHAM4-Version berechnete Heizraten in [K/Tag]
für Profile des Experiments e) und für 60o N. A-D kennzeichnen vier unterschiedliche Lognor-
malverteilungen A (.-:0.0838 þffi¡oa:2.3), B (t-:0.075 þffi¡os:1.8), C (t-:0.3 pm,





8.L.1 Thermodynamik von Hydraten
Verteilung der Hydrate
In einem Gasgemisch aus Säure- und Wassermoleküle liegen die Säuremoleküle meist
als Hydrate mit einem oder mehreren H2O-Molekülen vor, wie Heist und Reiss (1974)
theoretisch bewiesen haben. Diese Theorie der Hydratbildung wurde von Jaecker-Voirol
et al.(1987) und Jaecker-Voirol und Mirabel (1983) überarbeitet und ist heutzutage all-
gemein anerkannt. Betrachtet man ein binäres Gemisch aus Wasser und Säuremolekülen








Im folgenden bezieht sich 1 auf Wasser- und 2 auf. Säuremoleküle, Ñi ist die Anzahl
der freien Moleküle und N(a,h) bestimmt die Anzahl der Hydrate die a Säure- und h
Wassermoleküle erhalten. In der herkömmlichen Theorie werden Hydrate als flüssige
Tbopfen behandelt, daher wird der Betrag der freien Energie, ÃG(a, h), welcher für die
Bildung der Hydrate benötigt wird, folgendermaßen ausgedrückt:
ÃG(a,h) :h (rr- 6r) +^(ur- 6r) +Aro(a,h) r(a,h)2 (8.3)
mit ¡t¿, dem chemischen Potential von i in der flüssigen Phase, und f¿ dem chemischen
Potential von i als freie Moleküle in einer gasförmigen Mischung, die Hydrate beinhaltet.
Werden die Hydrate als individuelle Spezies betrachtet, so gilt:
d(a, h) : óo (a,rr) + k6rr, (- \P) (8.4)
wobei N¡ ist die Gesamtzahl aller Moleküle ist und
do(u, h) : ãtrz *hp, *  ro(a,h) r(a, h)2 (8.5)
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der Standardzustand, für den Fall, daß sich das chemische Potential auf ein Gas bezieht,
welches nur aus Hydraten besteht. Für Gleichgewichtsbedingungen sind das chemische
Potential der freien Moleküle und der Hydrate identisch.
Ó(o'h) : aÓz + hÓt (8'6)
Gleichung 8.3 
- 
8.4 in Kombination mit Gleichung 8.6 führt zu:
N(a,h): Nt€xp ( +t) (B.z)
In den meisten Fällen ist nur die Gesamtanzahl der Säure- und Wassermoleküle bekannt.
Es empfiehlt sich daher N(a,h) in der Gleichung B.7 als eine Funktion von AG(a, h) dar-
zustellen, d.h. als Funktion der freien Energie, wenn alle Moleküle ungebunden vorliegen
würden. Das chemische Potential þ¿ in einem Gas ohne Hydrate ist mit f¡ verbunden
über:
ó, : õ,* K6rt" (-H) (B.8)
Daraus folgt:
ÃG(a, h) : aG(a, h) * aksr rn (t) + hkbrr, (t) (B.e)
Überschreitet die Anzahl der W'assermoleküle bei weitem die Anzahl der Säuremoleküle
und der Hydrate Ñr ¡v Nr æ N1 so ändert sich Gleichung B.7 zu:
N(a,h):.,(t)"."r(-+Ð) (B10)
wobei Ñ2 gegeben ist durch:
(8.11)
Binäre Nukleationsrate von H2O/H2SO4 unter Berücksichtigung von Hydra-
ten
Nach Jaecker-Voirol und Mirabel(1988) überschreitet in einem binären Gemisch H2SO4/H2O
die Anzahl der Hydrate, die ein Säuremolekül enthält, die Anzahl mit mehreren Mo-
lekülen bei weitem. Daher werden im folgenden nur (1,h) Hydrate betrachtet.
In der klassischen Theorie ohne Hydrate ist die freie Enthalpie für die Bildung eines Em-
bryos gegeben durch Gleichung 3.11. Berücksichtigt man die Formation von Hydraten,
so erhält man:
aGr,r¿.: ñ, (Fr 




''z 1f KrNr +... + K1K2...K6(Nt)n
Nach Gleichung 8.6 existiert ein Gleichgewicht zwischen Hydraten und freien Molekülen,
welches zu
aGr,y¿.: (o, +!hn') (rr- ó') + (o, *I"n) (pr- ór) +4ro12
(8.13)
führt.
Aus Gleichung 8.L und 8.2 folgt n1 : ñr f D hnr, und n2 : ñr * ! n¡ und mit Gleichung
8.8 kann AGr,r¿ folgendermaßen geschrieben werden:
aGr,y¿. : 
-nrk¡rt" (#) - n2k6rt' (#) * Ano f (8.14)
Die freie Enthalpie für die Bildung eines flüssigen Embryos aus einem Dampfgemisch mit
Hydraten ist somit :
aGr,¿. : 
-nrk¡r t' (#) - n2k6r t' (#) + n2kBr ln Cr, * Atro 12 (8.15)
oder anders ausgedrückt:
AGrrr¿. : AG,r'hyd. 
- 
n2ksTlnC¡ (8.16)
Cr, ist ein Korrekturfaktor, der sich aus der Hydrate-Clusterbildung ergibt:
o ösolcn:'ffi (8.17)
Dies führt auf Grund von Gleichgewichtsverteilungen in der Hydratverteilung nach Jaecker-
Voirol et al. (1987) auf:
c, : l-' *.i:11 1 ' 1 i'i'' i'!l')' I (B ls)"n - L1+ KrPfl +... + l<rxr...l<n(Pi"t)nl




Aus der Ableitung von AG in Bezug auf n1 ergibt sich:
aG¡o : rnpTo,. 
*¿iî {r. i#}
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f t + xtpï"r + ... + K$2...Kn(Pî"t)nlLI
n2 / AG-\t--"t/
Das Problem ist die Bestimmung der Gleichgewichtskonstante K, da bisher keine expe-




. 1 l-tsfl+w9=Ì\Kn: #."0- (-.+;r-,-, (8.22)
Auf Grund der Existenz von stabilen Hydraten sind weniger Clusterkollisionen notwen-
dig, um einen kritischen Embryo zu bilden. Berücksichtigt man diesen 'kinetischen Ef-
fekt', so ist der Vorfaktor C für (1,h) Cluster nach Shugard et al. (1974) gegeben durch:
Daher kann die Gleichgewichtskonstante berechnet werden nach
C_ (8zksT)E(r+tn)'ñ *NnN Z (B.23)A. Ða
sln- ü
r¡ ist der Hydratradius und rîr ist die reduzierte Masse der Hydrate und des kritischen
Kerns. Die Nukleationrate unter Berücksichtigung von Hydrates wird daher zu:
J- (8zksT) Ð ('+'n)'ñ *NnNr+lo.i-
1 + K1P1-r * ... +KLK2...K¡(P!or)h
exp (8.24)(-ffi)îz(P')h11+ rPr * ... *
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8.2 Parameterisierungen für das Zirkulationsmodell
Für die Anwendung des mikrophysikalischen Modelles in einem globalen Zirkulations-
modell ist zu überprüfen, ob eine Optimierung des Modells in Bezug auf Rechenzeit
und Speicherkapazität möglich ist. In Tabelle 8.1 sind fünf verschiedene Optimierungs-
ansätze für das mikrophysikalische Modell dargestellt.
Eine Möglichkeit, Rechenzeit und Speicherkapazität bei der dreidimensionalen Anwen-
dung des mikrophysikalischen Modells zu sparen, ist die Anzahl der Aerosolklassen
möglichst gering zu halten. Es stellt sich in diesem Zusammenhang die FYage, inwieweit
eine Modellierung der ultrafeinen Teilchen mit Radien r < 0.08 pm notwendig ist und ob
Aerosolteilchen mit Radien r > 2.5 ¡^tm bei der Betrachtung von löslichem H2SOa-Aerosol
überhaupt mit berücksichtigt werden müssen. Es wurden daher Sensitivitätsstudien für
35 Klassen a) und 25 Klassen b) durchgeführt. Es wurde in Kapitel 3.2.2 gezeigt, daß
der Kelvineffekt nur für kleine Teilchen wichtig ist. Da die Modellierung des Kelvinef-
fektes sehr rechenzeitintensiv ist, wird im Fall c) ausgetestet, ob er einen großen Einfluß
auf die Ergebnisse des Boxmodells hat. Ebenfalls wird anhand von Sensitivitätssudien
überprüft, welche Auswirkungen eine gröbere Aufteilung der Schwefelsäurekonzentration
bei der in Abbildung 3.2 gezeigten Aerosoltabelle auf die Aerosolgrößenverteilung hat
Fall d) und Fall e). Eine gröbere Aufteilung der Konzentrationen verringert nicht nur
die Rechenzeit, sondern auch den Speicherbedarf des globalen Modells.
In Abbildung 8.1 sind Aerosolkonzentrationen und Größenverhältnis für die in Tabelle
B.L aufgeführten Fälle mit den Werten der Standardsimulation verglichen worden. Die
für 30 hPa, 50 hPa, 73 hPa und 100 hPa dargestellten Sensitivitätsstudien sind mit
monatlich gemittelten Simulationsdaten für 41" N durchgefüht worden. Für alle Sensi-
tivitätsstudien wurde die Nukleationsrate nach der Hydrattheorie mit SCC-Korrektur
berechnet und ein Stoßkoefizient von a:0.04 angenommen.
Abbildung 8.1 zeigt, daß sich die 'Werte ohne Berücksichtigung des Kelvineffekts nur
Fall Unterschied zur Standardversion
35 Klassen L .1-0-3¡rm-2.58 p,m
25 Klassen 1, .L0-2 ¡.tm-2.56 p,m
ohne Kelvineffekt
0% 
-60% LW : L%
60% 
-85% AW : 0.5%
0T 
-L00% AW : 1%
0% 
-L00Y AW : I%
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Abbildung 8.1: Abhängigkeit der Aerosolkonzentration N15 und des Nrs/Nz¡ Größenverhält-
nis für verschiedene GCM-Parameterisierungen nach Tabelle 8.1. Es ist für die einzelnen





geringfügig von denen mit Kelvineffekt unterscheiden. Der Kelvineffekt kann damit
in erster Näherung bei der globalen Modellierung des stratosphärischen Aerosols ver-
nachlässigt werden. Bei einer Erweiterung des mikrophysikalischen Modells von einer
binären H2SO4/H2O auf eine ternäre Lösung H2SO4|H2O/HNOB sollte die Sensitivität
des Modells bezüglich des Kelvineffekts erneut überprüft werden.
Auch die Sensitivitätsstudien d) und e) mit einer grobmaschigeren Aufteilung in der
Aerosoltabelle weichen von den mit einer feineren Aufteilung gerechneten nur wenig ab.
Ausnahme ist das Größenverhältnis für d) in 30 hPa, doch liegen die Werte im Bereich
des Standardfalls. In dem Zirkulationsmodell kann daher eine kleinere Aerosoltabelle
verwendet werden.
Die größten Abweichungen von dem Standardfall sind bei den Sensitivitätsstudien mit
einem Anfangsradius von 0.001 ¡zm und 0.01 pm berechneten Aereosolkonzentrationen
und Größenverhältnisse zu finden. Während die Senstivitätsstudien mit 35 Klassen und
einem Anfangsradius 0.00L pm im Bereich der Ausgangsdaten liegen, weisen die Werte
mit einem Anfangsradius von 0.01 pm wie in 50 hPa und 73 hPa deutliche Differenzen
zu den Ausgangsdaten auf.
Es zeigt sich somit anhand von Abbildung 8.1., daß der Verlauf der Verteilung stark
von dem gewählten Bereich mitbestimmt wird. Aus rechentechnischen Gründen kann
in der globalen Modellierung in erster Näherung mit einem Anfangsradius von L0-3pm
gerechnet werden, doch wäre ein Aerosolmodell mit 44 Klassen wünschenswert.
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8.3 Numerische Lösung der Schwefelchemie
Die in dem stratosphärischen Aerosolmodell berücksichtigten Schwefelverbindungen u¡er-
den in drei Familien transportiert:
lcosl
lsoxl :[s] +[So] +[sor]
lHYSoXl : [So3] + IHSOB] + [H2So4] .
Für die Familien werden folgende Gleichungen gelöst:
dlcos : 
-Jcos[CoS] - Rs3[O][COS] - Rs4[OH][CoS] (8.25)dr
gl!ã?ë] : 
-RsrloHllsorl + Rs4[oH][cos] * Jcoslcosl + Rs3[o][cos] (8.26)
Unter Annahme von Quasistationarität werden die Konzentrationen der Familienmit-
glieder folgendermaßen bestimmt:











o, l5 0z + o(3P)















lH2SO4l : IHXSOY] - [SOr] - [HSO3] (8.33)
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